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KURZFASSUNG
Der regionalen Schwerefeldmodellierung in polaren Gebieten kommt in vielerlei Hinsicht eine besondere
und wachsende Bedeutung zu. Einerseits sind hochauösende und präzise Geoidmodelle eine wichti-
ge Eingangsgröße bei der Untersuchung und Quantizierung geophysikalischer, ozeanographischer bzw.
glaziologischer Phänomene, z. B. bei der Bestimmung dermittleren dynamischenOzeantopographie oder
der Anwendung des Schwimmgleichgewichts imBereich von Schelfeisen,Meereis oder subglazialen Seen.
Zudem werden sie allgemein zur Referenzierung von Höhenmodellen benötigt. Andererseits sind, auf-
grund der unvermeidbaren polaren Datenlücken von Satellitenbeobachtungen jenseits der Grenzbreite
(sog. „Polloch“), terrestrische Schweredaten auch für die globale Schwerefeldmodellierung unerlässlich.
Jedoch sind die verfügbaren terrestrischen (bodennahen) Schwerebeobachtungen insbesondere imGebiet
derAntarktis äußerst lückenha und heterogen. So entspricht das tatsächlicheAuösungsvermögen selbst
aktueller kombinierter Schwerefeldmodelle wie EGM2008 oder EIGEN-6C über dem antarktischen Konti-
nent lediglich dem der reinen Satellitenmodelle aus GRACE bzw. GOCE. Des Weiteren sind Standardver-
fahren der regionalen Geoidmodellierung hier nicht ohne Weiteres anwendbar. Neben der Heterogenität
der Daten als praktischer Herausforderung muss aus theoretischer Sicht dem zusätzlichen Dichtekontrast
durch das Eis Rechnung getragen werden.
Die vorliegende kumulative Dissertation grei diese Problematik auf. Während die einzelnen Publikatio-
nen die Ergebnisse ausgewählter regionaler Fallstudien präsentieren, soll die folgende zusammenfassende
Abhandlung einen doppelten Bogen spannen, indem die geophysikalischen Phänomene gleichzeitig als
zu untersuchende Anwendungsgebiete und als Einussfaktoren im Kontext der regionalen Geoidmodel-
lierung beschrieben werden.
So wird am Beispiel der Weddellsee gezeigt, wie die Meereisbedeckung die Qualität und Zuverlässigkeit
der mithilfe der Satellitenaltimetrie abgeleiteten Schwerefeldmodelle beeinträchtigt. Diese Modelle bil-
den derzeit die alleinige Datengrundlage für die hochauösenden globalen Modelle im Gebiet des Ant-
arktischen Ozeans. Zugleich wird anhand des verfeinerten regionalen Modells und daraus abgeleiteter
geostrophischer Geschwindigkeiten demonstriert, dass selbst lückenha e und heterogene terrestrische
Daten hier einen wesentlichen Beitrag zur simultanen Kalibrierung und Vereinheitlichung des Datenbe-
standes leisten können. Im Ergebnis konnten in den küstennahen Gewässern Dierenzen von mehreren
Dezimetern gegenüber Geoidhöhen aus EGM2008 festgestellt werden, welche teils auf systematische Ab-
weichungen und teils auf Rauschen im globalenModell zurückzuführen sind. Über dem Festland erreicht
dessen Vernachlässigungsfehler im quadratischen Mittel sogar 0,75m und Maxima von über 3m.
Ein weiteres verfeinertes und, dank geeigneter Eingangsdaten, sehr genaues und hochauösendes Geoid-
modell wird für die Region um den Vostoksee in der Ostantarktis abgeleitet. In Kombinationmit Eisober-
ächenhöhen und Eisdicken gelingt es, das Schwimmgleichgewicht des subglazialen Sees nachzuweisen.
Das gegenüber GOCE zusätzlich gewonnene Geoidsignal ist hier mit 0,56m Standardabweichung zwar
etwas kleiner, jedoch wird im Vergleich mit der residualen Auslenkung des Seespiegels (0,26m Standard-
abweichung) auch für diese Anwendung der signikante und gegenüber dem Auösungsvermögen von
GOCE auch notwendige Beitrag eines regionalen Geoidmodells deutlich.
Für das hydrostatischeGleichgewicht eines subglazialen Sees ist streng genommendas tatsächliche Schwe-
repotential in Höhe des Seespiegels maßgeblich. Dessen Berechnung erfordert eine Fortsetzung des Stör-
potentials nach unten innerhalb der Topographie, welche konzeptionell in engem Zusammenhang mit
dem bekannten Geoid-Quasigeoid-Separationsterm steht. Dessen o angenommene Approximationmit-
hilfe der Bougueranomalie kann, angesichts der heutigen Anforderungen an ein modernes zentimeterge-
nauesGeoid, gerade in rauemGelände zuungenau sein. InAnlehnung an aktuelleArbeiten auf diesemGe-
biet wird ein verallgemeinerter und zugleich verfeinerter Ansatz zur praktischen Berechnung des Terms
erarbeitet. Am Beispiel des Himalaya werden die einzelnen Anteile im Rahmen einer Simulationsstudie
quantiziert und insbesondere ihre Sensitivität gegenüber dem Integrationsradius der Topographie un-
tersucht. Besonderes Augenmerk liegt ebenso auf dem indirekten Eekt der Topographie in Bezug auf das
Potential, welcher, im Gegensatz zur Anwendung eines planaren Modells, in sphärischer Betrachtungs-
weise nicht verschwindet.
ABSTRACT
In many respects, regional gravity eld modeling in polar areas is of special, and growing, interest. On
the one hand, high-resolution and precise geoid models are an important input parameter to investigate
and quantifymanifold geophysical, oceanographical and glaciological phenomena, e.g., the determination
of the mean dynamic ocean topography, or the application of the hydrostatic equilibrium condition in
the areas of ice shelves, sea ice, or subglacial lakes. Moreover, geoid models are in general needed as a
reference for height models. On the other hand, because of the unavoidable polar data gaps in satellite
measurements due to the inclination (the so-called “polar gap”), terrestrial gravity data are indispensable
also for global gravity eld modeling. However, the available terrestrial (ground-based) gravity datasets,
in particular of Antarctica, are very sparse and heterogeneous. For example, over the Antarctic continent
the true resolution of even the most recent combined global geopotential models such as EGM2008 or
EIGEN-6C only corresponds to that of the satellite-onlymodels derived fromGRACE andGOCE, respectively.
Furthermore, standard techniques of regional geoid modeling cannot be readily used in this area. Apart
from the heterogeneity of the data as a practical challenge the additional density contrast implied by the
covering sheet needs to be accounted for from the theoretical point of view.
¿is complex situation is the starting point for the present cumulative dissertation.Whereas the individual
publications present the results of selected regional case studies, the intention of the following summary
is to draw an integrated picture aiming at explaining the geophysical phenomena as both applications and
inuencing factors in the context of regional geoid modeling.
Using the example of the Weddell Sea it is shown how sea-ice coverage aects the quality and reliabili-
ty of marine gravity eld models derived from radar satellite altimetry. At present, these models are the
only input data to the high-resolution global geopotential models. At the same time, the rened regional
model and geostrophic velocities derived thereof are employed to demonstrate how even sparse and he-
terogeneous terrestrial gravity data may provide a contribution to simultaneously calibrate and unify the
available datasets. As a result, near the coast dierences at the order of some decimeters could be observed
in comparison with EGM2008, originating partly from systematic eects and noise in the global model. In
the continental areas, its omission error even yields a standard deviation of 0.75m and attains a maximum
of more than 3m.
Another rened and, owing to appropriate input data, very precise and highly resolving geoid model is
derived for the region around subglacial Lake Vostok. In combination with ice-surface heights and ice-
thickness data it is used to provide observational evidence that the lake is in a state of hydrostatic equili-
brium.¿ere, the additional geoid signal w.r.t. GOCE is a bit smaller (0.56m standard deviation). However,
considering the residual deviations of the apparent lake level (0.26m standard deviation) the signicant
and necessary, as compared to the resolution of GOCE, contribution of a regional geoid model to this ap-
plication is shown.
In a strict sense, the relevant quantity to evaluate the hydrostatic equilibrium condition of a subglacial
lake is the actual geopotential at the anticipated lake level. Its computation requires a downward conti-
nuation of the disturbing potential inside the topography, which is closely related to the concept of the
well-known geoid–quasigeoid separation term. In the past, this term was frequently described as an ap-
proximation by means of the Bouguer anomaly. However, considering the modern requirements of the
“one-centimeter geoid” this approximation may be too coarse over rough terrain. Following recent works
in this eld, a generalized yet rened approach for practical implementation of the term is developed.¿e
individual constituents of the term are quantied. In particular, their sensitivity against the radius up to
which topography is investigated. For this simulation study, the Himalaya mountain region served as test
area. Furthermore, special focus is given to the indirect of topography on the potential which, contrary to
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Das Schwerefeld der Erde begegnet unsMenschen tagtäglich, ohne dass wir uns dessen stets bewusst sind.
ImAlltag beschä igen uns praktische Fragen wie: „Wo ist hier ‚oben‘ und ‚unten‘?“, oder: „Wohin ießt das
Wasser?“. Aus geodätischer Sichtweise beziehen sich diese einfachen Formulierungen, die unser natürli-
ches lokales Bezugssystem ausmachen, auf ein astronomischesHorizontsystem. „Oben undunten“werden
realisiert durch eine Tangente an die lokale Lotlinie als Gradiente des Schwerepotentials. Und was mithin
als „die Waagerechte“ bezeichnet wird, bildet tatsächlich die Tangentialebene an der Äquipotentialäche
des Erdschwerefeldes, auf der gerade unser Standpunkt liegt.
In diesemZusammenhangwird häug festgestellt, dasGeoid als diejenigeÄquipotentialäche, die in einer
idealisierten Vorstellung über den Weltozeanen mit dem mittleren, in Bezug auf nichtgravitative Krä e
ungestörtenMeeresspiegel zusammenfällt und sich unter den kontinentalenMassen fortsetzt, bilde dabei
die natürlicheHöhenbezugsäche. Jedoch tritt der Zustand eines ungestörtenOzeans nie ein. Zudem stellt
sich die Frage, über welchen Zeitraum und welches Gebiet gemittelt wird. In der Praxis wird also nicht
„das (eine) Geoid“ realisiert, sondern es wird per Konvention über eine bestimmte Äquipotentialäche
(mit dem PotentialwertW0 = const.) deniert.
Die Kenntnis des (statischen) Erdschwerefeldes ist somit von fundamentaler Bedeutung für die Reali-
sierung von Höhenbezugssystemen in globalem, regionalem und lokalemMaßstab. In den letzten Jahren
ermöglichte die dedizierte Satellitenmission GOCE¹ die Bestimmung des statischen Schwerefelds mit einer
Auösung von bis zu 80–100 km (Halbwellenlänge) und ebnete damit denWeg für neue Ansätze zur glo-
balen Vereinheitlichung von Höhensystemrealisierungen (Rülke u. a., 2013). In diesem Zusammenhang
spielen auch regionale Geoidlösungen aus einer Kombination von Satellitendaten mit vorhandenen dich-
ten terrestrischen Schwerenetzen der Landesvermessung, z. B. das GCG2011² (BKG³) für Deutschland oder
das EGG084 (Denker u. a., 2009) für Europa, eine zunehmende Rolle.
Den größten nur vorstellbaren Kontrast zur Situation in Europa und einen Ort der Extreme stellt die
Antarktis dar.
Der antarktische Kontinent (Antarktika) ist aufgrund seiner geographischen Lage und den ihn geschlos-
sen umgebenden SüdlichenOzean fast vollständig von einem Eisschild bedeckt. Die wenigen Ausnahmen
(z. B. Nunataker, Oasen oder Trockentäler) machen weniger als 1 % der Fläche von ca. 12,3 Mio km2 aus
(Huybrechts u. a., 2000; Fretwell u. a., 2013). Der Eisschild erreicht dabei im Inneren eineMächtigkeit von
mehr als 4000m, so z. B. in der Ostantarktis um die russische Forschungsstation Vostok. Dort bendet
sichmit demVostoksee auch der größte derzeit bekannte subglaziale See, welcher in denNeunzigerjahren
1 Gravity Field and Steady-stateOcean Circulation Explorer (Mission zur Messung der Gravitation und des sta-
tionären Zustandes der Ozeanzirkulation)
2 German Combined Quasigeoid 2011 (Deutsches kombiniertes Quasigeoid 2011)
3 Bundesamt für Kartographie und Geodäsie
4 European Gravimetric Geoid/Quasigeoid 2008 (Europäisches Gravimetrisches Geoid/Quasigeoid 2008)
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erstmals zweifelsfrei nachgewiesen wurde (Kapitsa u. a., 1996). Anhand von Zeitreihen kontinuierlicher
GNSS5-Messungen konntenWendt u. a. (2005) belegen, dass sich zumindest Teile des Sees, ähnlich einem
Schelfeis, im hydrostatischenGleichgewicht benden. Schelfeise unterschiedlichster Ausdehnungwieder-
um bedecken Randmeere und Buchten des Südlichen Ozeans. Die angrenzenden vorgelagerten Gewässer
sind, wenn überhaupt, nur zeitweise im Jahr oen und unterliegen sonst dem Einuss von Meereis. In
einigen Regionen, z. B. der westlichenWeddellsee entlang der Antarktischen Halbinsel, kann dieses sogar
geschlossen, dauerha und besonders mächtig sein (Zwally u. a., 2008). Auch die klimatischen Bedingun-
gen der Eiswüste sind entsprechend extrem. So beträgt die tiefste jemals bestimmte Oberächentempe-
ratur im Südpolarwinter derzeit –93 °C und wurde aus Fernerkungsdaten ermittelt (Campbell u. a., 2013).
Eine Ursache hierfür ist, neben der geographischen Breite, der ostwärtige ACC6, der den Kontinent auf-
grund der Land-Meer-Verteilung ungehindert umießen kann und ihn so von Wärmezufuhr abschirmt
(z. B. Barker u. a., 2007; Carter u. a., 2008). Die insbesondere an der Küste herrschenden katabatischen
Winde mit Geschwindigkeiten von über 200 km/h und Schneedri bzw. Whiteout sowie die Polarnacht
im Winter behindern oder verhindern die Orientierung und machen den Aufenthalt zeitweise lebensge-
fährlich.
Diese Charakteristika, gemeinsam mit den großen Distanzen von mehreren Tausend Kilometern zu den
benachbarten Kontinenten, machen die Antarktis zu einer der abgelegensten und am schwierigsten er-
reichbaren Regionen unseres Planeten. Angesichts der lebensfeindlichen Bedingungen sind Forschungs-
arbeiten selbst mit aufwändigster Logistik eine Herausforderung. So ist es nicht verwunderlich, dass Ant-
arktika zugleich auch am dünnsten besiedelt ist. Gemäß dem Antarktisvertrag (¿eAntarctic Treaty 1959)
ist die Antarktis keinemNationalstaat zugeordnet. Vor diesemHintergrund kommt der eingangs aus Sicht
der Landesvermessung beschriebenen Datumsproblematik natürlich nur eine untergeordnete Rolle zu.
Umso bedeutender ist sie dafür bei der Untersuchung geophysikalischer Fragestellungen. Ein genügend
genaues und hoch aufgelöstes Geoid allein ist nicht ausreichend. Wer die an der Schnittstelle von Hydro-
sphäre und Kryosphäre au retenden Größen wieMDT7 und Freibordhöhen korrekt quantizieren möch-
te, muss auch den Referenzrahmen für das Geoid konsistent denieren, um systematische Fehler auszu-
schließen. Dies umfasst, neben der Frage des Bezugsellipsoides und des damit einhergehendenmöglichen
Grad-Null-Terms, vor allem die zweckmäßige Behandlung des permanenten Gezeitensignals, welche sich
zudem für ellipsoidische und physikalische Höhen spezisch darstellt (z. B. Ekman, 1989; Ihde u. a., 2008;
Rülke u. a., 2013).
DieMDT ξ beispielsweise lässt sich, abgesehen von ozeanographischen Ansätzen, aus geodätischen Beob-
achtungen als Dierenz der MSS8 und der Geoidhöhe bestimmen („geodätische MDT“):9
ξ = MSS − N . (1)
Der limitierende Faktor hierbei ist gegenwärtig die Auösung des Geoidmodells. Es ist einleuchtend, dass
eine nach der geodätischen Methode abgeleitete MDT und ein zugleich (zumindest auf kürzeren Wellen-
längen) allein aus Satellitenaltimetrie¹0 abgeleitetes marines Geoidmodell (vgl. Kap. 2.2) nicht vollständig
unabhängig voneinander sein können. Das marine Geoid kann Resteekte der (sowohl quasistationären
als auch zeitabhängigen) Ozeandynamik enthalten. Rummel (1993) bezeichnet dieses häug beschrie-
bene Dilemma eines möglichen Zirkelschlusses bei der Separation beider Größen als „Münchhausen-
5 Global Navigation Satellite System (Globales Satellitenpositionierungssystem)
6 Antarctic Circumpolar Current (Antarktischer Zirkumpolarstrom)
7 Mean Dynamic Topography (mittlere dynamische Ozeantopographie), vgl. DOT
8 Mean Sea Surface (mittlere Meeresoberäche)
9 Ausgehend von der Interpretation der Größen als quasistationär (langjähriger Mittelwert) sei an dieser Stelle
der zusätzliche spektrale Freiheitsgrad im Zeitbereich vernachlässigt. Das Geoid wird im Rahmen der regio-
nalen Schwerefeldmodellierung ohnehin als zeitinvariant angenommen.


















































Abb. 1.1: Prinzipskizze ausgewählter Grenzächen und Phänomene in der Antarktis.
Problem“¹¹. Jedoch sind aber gerade auch MSS und MDT in den antarktischen Küstengewässern aufgrund
des Meereiseinusses selbst noch unzureichend bestimmt (Albertella u. a., 2012; Janjić u. a., 2012). Zu-
gleich aber spielen diese Gewässer, insbesondere auch das Wirbelsystem im Weddellmeer (Naveira Ga-
rabato u. a., 2002; Núñez-Riboni und Fahrbach, 2009; Fahrbach u. a., 2011), eine entscheidende Rolle im
globalen Wasserkreislauf (Hellmer u. a., 2005), weshalb die Verbesserung der MDT hier von besonderem
Interesse ist. Zur Ableitung der MDT nach der geodätischen Methode wäre somit idealerweise ein rein
gravimetrisch (d. h. ohne marine Schweredaten aus Satellitenaltimetrie) bestimmtes Geoidmodell zu be-
vorzugen. Wegen der spärlichen Abdeckung mit terrestrischen Daten ist dies aber nicht (ohne Weiteres)
umsetzbar, weshalb andere Lösungen gefunden werden müssen.
In diesen Kontext ordnet sich die vorliegende Dissertation thematisch ein. Aufgrund des kumulativen
Charakters der Arbeit soll auf Ausführungen zu theoretischen Grundlagen weitgehend verzichtet werden.
Diese werden größtenteils als bekannt vorausgesetzt. Im Mittelpunkt stehen nicht die jeweils zugrunde-
liegende Formulierung und Lösung der Randwertproblematik und das Konzept der Remove-Restore-
Technik, welche in der praktischen Umsetzung häug das methodische Fundament für die regionale
Schwerefeldmodellierung bildet. Hier stehen in der Literatur seit Jahrzehnten etablierte und kontinuerlich
weiterentwickelte Ansätze zur Verfügung. Der Stand der Wissenscha und neueste Entwicklungen kön-
nen im Rahmen der Arbeit weder im Hauptteil noch in den Veröentlichungen erschöpfend dargestellt
werden. Die entsprechenden Hintergründe werden in Kap. 3.1 nur insoweit knapp umrissen, wie es zum
Verständnis der im Folgenden diskutierten Aspekte zweckdienlich erscheint.
Vielmehr liegt der Fokus auf der Wahl geeigneter Methoden, die der besonderen Bedingungen polarer
Gebiete – insbesondere der Situation in der Antarktis (vgl. Abb. 1.1) – konzeptuell gerecht wird. Dabei
sind folgende übergeordnete Fragestellungen zu berücksichtigen:
11 Hieronymus Carl Friedrich Freiherr von Münchhausen (geb. 11.05.1720 in Bodenwerder, gest. 22.02.1797 eben-
da), umgangssprachlich „Lügenbaron’", war ein deutscher Adliger aus dem Kurfürstentum Braunschweig-
Lüneburgundgingals Erzähler vonLügengeschichten indie Literaturgeschichte ein. In einer seinerGeschich-
ten zieht er sich und sein Pferd an den Haaren aus einem Schlammloch.
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⊳ Welche direkten und/oder indirekten Implikationen hat die Eisbedeckung für die regionale Geoidmo-
dellierung?Welche Zusammenhänge undWechselwirkungen bestehen dabei unmittelbar undmittelbar
zwischen den einzelnen relevanten Aspekten?
⊳ Welche Auswirkungen hat die Eisbedeckung auf die Datengrundlage?
⊳ Welche Methoden sind unter diesen Bedingungen geeignet? Inwieweit müssen Anpassungen vor-
genommen werden?
⊳ Welche Phänomene bzw. Größen sind schwerefeldbezogen und kommen daher als Anwendungs-
felder für die Schwerefeldmodellierung in Betracht?
⊳ Ist das Auösungsvermögen der gegenwärtigen Satellitenmodelle für die geophysikalischen Untersu-
chungsgegenstände in den Polargebieten ausreichend?Wenn dies nicht der Fall ist, welche Anwendun-
gen erfordern hochaufgelöste regionale Geoidmodelle?
Die unter dieser Maßgabe gewählten Ansätze müssen jeweils je nach Region und Datengrundlage an die
Erfordernisse, die sich durch die Eisbedeckung ergeben, angepasst werden. Dies umfasst vorrangig
1. die korrekte Berücksichtigung des zusätzlichen Dichtekontrastes, insbesondere bei der Modellie-
rung topographischer Eekte, und
2. den mittelbaren Einuss auf Umfang und Qualität (Heterogenität) der verfügbaren Datensätze
selbst.
Punkt 1 betri alle im Folgenden exemplarisch vorgestellten Untersuchungen. Die in Kap. 3.3 allgemein
diskutierten Erwägungen werden in unterschiedlich starker Ausprägung in allen Publikationen aufgegrif-
fen. Diese lauten (im englischsprachigen Original):
I Schwabe, J., M. Scheinert (2014): Regional geoid of the Weddell Sea, Antarctica, from heteroge-
neous ground-based gravity data. Journal of Geodesy, 88 (9), 821–838
II Schwabe, J., H. Ewert, M. Scheinert, R. Dietrich (2014a): Regional geoid modeling in the area
of subglacial Lake Vostok, Antarctica. Journal of Geodynamics, 75, 9–21
III Schwabe, J., M. Horwath, M. Scheinert (2014b): ¿e evaluation of the geoid–quasigeoid sepa-
ration and consequences for its implementation. Revised manuscript submitted to Acta Geodaetica
et Geophysica on April 23, 2015.
So werden in Publikation P I (Schwabe und Scheinert, 2014) exemplarisch für dieWeddellsee ausführlich
die Dezite mariner Schwerefeldlösungen aus der RA¹² einerseits und die Heterogenität und die Fehler-
einüsse der terrestrischen Daten andererseits aufgezeigt (vgl. auch Kap. 2.2). Davon ausgehend wird ein
robuster Ansatz zur Kombination der verschiedenenDatentypen entwickelt, welcher eine Konsolidierung
der Datensätze und schließlich die Prädiktion einer verbesserten regionalen Geoidlösung ermöglicht (vgl.
insbesondere Kap. 3.2 und 4.2).
Hingegen wird in Publikation P II (Schwabe u. a., 2014a) am Beispiel des subglazialen Vostoksees spezi-
ell der Einuss des Integrationsradius bei der Berechnung sogenannter RTM¹³-Eekte im Hinblick auf die
Konsistenz des Remove-Restore-Prinzips untersucht (vgl. Kap. 3.3). Der dort allein verwendete Schwe-
redatensatz ist qualitativ so homogen und genau, dass Punkt 2 nicht spürbar zum Tragen kommt. Der
Fokus liegt vielmehr auf der Bedeutung des regionalen Geoidmodells bei der Bestimmung des hydrosta-
tischen Gleichgewichts (vgl. Kap. 4.3). Ein wichtiger Aspekt bei dieser Anwendung ist die Fortsetzung
des Störpotentials innerhalb des Eiskörpers, wie sie auch der bekannten Gebrauchsformel für den Unter-
schied zwischen Geoid- und Quasigeoidhöhe N − ζ unterliegt. Publikation P III (Schwabe u. a., 2014b)
beschreibt eine alternative Formulierung, bei der die Bougueranomalie durch die topographisch redu-
zierte Schwerestörung abgelöst wird.
12 (hier: satellitengestützte) Radaraltimetrie
13 Residual TerrainModel (residuales Geländemodell)
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VomGroßen ins Kleine gehend, lassen sich für die einzelnen Fallstudien weitere spezische Fragestellun-
gen ableiten. Diese werden, die bis dahin getroenen Überlegungen im Blick behaltend, in Kap. 4 für die
zwei Fallstudien untersucht:
Fallstudie Weddellsee – MDT und Heterogenität
⊳ Sind aus Satellitenaltimetrie abgeleitete marine Schwerefeldmodelle in stark vonMeereis beeinussten
Gebieten zuverlässig und genau? Sind sie angesichts möglicher Resteekte der MDT überhaupt (allein)
geeignet für ozeanographische Fragestellungen? Wie lässt sich möglicherweise das „Münchhausen-
Problem“ lösen?
⊳ Können vor diesem Hintergrund terrestrische Schweredaten, selbst wenn sie lückenha und heterogen
sind, einen Beitrag zur Verbesserung des Geoids liefern?
⊳ Wie lassen sich zu diesem Zweck gegebenenfalls die Stärken dieser beiden Beobachtungsarten kombi-
nieren?
Fallstudie Vostoksee – Hydrostatisches Gleichgewicht
⊳ Wie genau lässt sich der scheinbare Seespiegel aus den verfügbaren geophysikalischenDaten theoretisch
bestimmen? Wie groß sind die tatsächlich beobachteten Abweichungen von der Gleichgewichtslage?
⊳ Wie groß ist der Beitrag des regionalen Geoidmodells gegenüber globalen Satellitenmodellen? Ist er für
den scheinbaren Seespiegel signikant?
⊳ Welche Ausdehnung besitzt die Aufsetzzone?
⊳ Ist es möglich, das Dichteverhältnis zwischen Eis und Seewasser zu bestimmen?
Ein fundamentaler Aspekt bei sämtlichen geodätischen Berechnungen ist schließlich die kritischeWürdi-
gung von Fehlerquellen und die Ableitung angemessener Fehlermaße. Angesichts der Datengrundlage ist
dies bei den vorliegendenUntersuchungen jedoch nur eingeschränktmöglich. Die au retenden Probleme
werden daher übergreifend im Kap. 4.4 diskutiert.





Im Folgenden sollen die mittelbaren Einüsse der Eisbedeckung und Auswirkungen der schwierigen kli-
matischen und logistischen Bedingungen für Feldarbeiten in der Antarktis auf die Datengrundlage auf-
gezeigt werden. Der bei der regionalen Geoidmodellierung zu berücksichtigende unmittelbare gravitative
Eekt der Subglazialtopographie wird dagegen in Kap. 3.3 aus methodischer Sicht behandelt.
Bis heute bilden die antarktischen Gebiete in vielerlei Hinsicht einen weißen Flecken auf der Landkarte.
Mitunter wird sogar der Schluss gezogen, die Antarktis sei bislang nochweniger erforscht als die Rückseite
des Mondes¹4. Zwar ist dank der Satellitenaltimetrie die Oberächentopographie Antarktikas mittlerwei-
le fast ächendeckend bis auf den Meter genau oder besser kartiert, sodass sich selbst Eishöhenänderun-
gen signikant nachweisen lassen. Jedoch gilt dies nicht für die Subglazialtopographie und das Geoid als
weitere wichtige glaziologische Eingangsgrößen, z. B. bei der Bestimmung und Modellierung der Glet-
scherießdynamik. Selbst nach Jahrzehnten ugzeuggestützter Feldkampagnen zeichnen die verfügbaren
geophysikalischen – und mithin auch gravimetrischen – terrestrischen¹5 Datensätze das Bild eines hete-
rogenen Flickenteppichs mit größeren Lücken sowie ungleichmäßiger und z. T. vereinzelter Datenabde-
ckung. Das Schwerefeld über dem antarktischen Kontinent ist somit auf absehbare Zeit ächendeckend
und homogen nur mit begrenzter Auösung als Ergebnis der dedizierten Satellitenmissionen bekannt.
GOCE erreicht zwar nach neuesten Erkenntnissen am Ende seiner Lebenszeit eine signikante Auösung
von ca. 80 kmHalbwellenlänge oder sogar besser (Bruinsma u. a., 2014;Mayer-Gürr u. a., 2014). Für regio-
nale Phänomene, die sich auf kleineren Skalen abbilden, z. B. subglaziale Seen, ist dies jedoch noch nicht
ausreichend.Hinzu kommt, dass innerhalb des Pollochs vonGOCE, welches immerhin einenDurchmesser
von fast 1500 km annimmt, lediglich GRACE¹6 mit einer maximalen Auösung von 130–150 km Halbwel-
lenlänge (z. B. Albertella u. a., 2012) zur Verfügung steht. Nur mit den Ansätzen der regionalen Geoid-
modellierung, welche globale und terrestrische Datensätze kombiniert, kann die erforderliche Auösung
erreicht werden. Dennoch sind bislang, selbst dort wo terrestrische Schweredaten verfügbar sind, nur für
14 z. B. R. Dietrich zitiert in „Alarm an den Polen“, Stern, 15.01.2007, ❤tt♣✿✴✴✇✇✇✳st❡r♥✳❞❡✴✇✐ss❡♥✴♥❛t✉r✴
❛r❦t✐s✲✉♥❞✲❛♥t❛r❦t✐s✲❛❧❛r♠✲❛♥✲❞❡♥✲♣♦❧❡♥✲✺✽✵✸✸✼✳❤t♠❧ (letzter Zugri 20.08.2014)
15 Im Rahmen der Arbeit werden als „terrestrische“ Daten sowohl tatsächlich bodengestützte Beobachtungen
(auch auf Schien) als auch bodennahe ugzeuggestützte Beobachtungen aufgefasst.
16 Gravity Recovery and Climate Experiment (Schwerebestimmungs- und Klimaexperiment)
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vereinzelte Teilgebiete regionale Geoidlösungen publiziert worden (Korth u. a., 1998; Müller u. a., 2007;
Scheinert u. a., 2008; Schwabe u. a., 2012). Das IAG¹7-Projekt AntGG¹8 (IAG Commission Project 2.4), an
dem das IPG¹9 federführend beteiligt ist, zielt darauf ab, die Datenlücken der terrestrischen Gravimetrie
in der Antarktis zu schließen und eine regionale Geoidlösung abzuleiten (Scheinert, 2012).
2.1 HETEROGENITÄT DER TERRESTRISCHEN DATEN
Die Auswirkungen der eingangs geschilderten extremen polaren Bedingungen lassen sich gängigen Ka-
tegorien wie Auösung, Genauigkeit, Metadaten usw. zuordnen. Zum Teil lassen sich diese Aspekte aber
nicht scharf trennen bzw. bedingen sich wechselseitig. Sie sollen daher nun unter Hervorhebungwichtiger
Schlagworte im Kontext erläutert werden.
Flächendeckende Schweregrundnetze, wie z. B. das DHSN96²0 für Deutschland, existieren in der Antarktis
nicht. Die Abdeckung ist somit meist äußerst lückenha . Liegen überhaupt Daten vor, sind sie häug
spärlich und, insbesondere auch hinsichtlich des Bezugsniveaus, irregulär verteilt. Regelmäßig ange-
ordnete Raster vonEinzelpunkten oder Prolen bilden insbesondere immarinen Bereich die Ausnahme.
Dies tri selbst auf die Aerogravimetrie zu, die seit der Verfügbarkeit präziser GNSS-Positionierungsver-
fahren und leistungsfähiger bewegterMessplattformen die Landgravimetrie in den polaren Gebieten wei-
testgehend abgelöst hat. So konnte beispielsweise in Publikation P I anhand wiederholt geogener Prole
gezeigt werden, dass die Daten der IceBridge-Mission (Blankenship u. a., 2011) konsistent und genau sind.
Es handelt sich jedoch in denmeisten Fällen um ausgewählte Einzelprole über längere Distanzen. In der
Summe resultiert im Sinne desAbtasttheorems ein asymmetrischesAuösungsvermögen jeweils in und
rechtwinklig zur Flugrichtung. Dies kann auch durch Filterung nicht sinnvoll korrigiert werden, da eine
spektrale Herangehensweise aufgrund der Anordnung der Beobachtungenmeist ebenfalls ausgeschlossen
oder zumindest erschwert ist. Zudem erfolgt die Planung und Durchführung der Messkampagnen meist
unkoordiniert, d. h. durch verschiedene Institutionen und nicht unter Einhaltung gemeinsamer Standards
bezüglich Missionsdesign, Instrumentarium, Auswertung usw. Dies hat zur Folge, dass selbst dort, wo
sich prolweise Datensätze überlappen, häug nur sehr wenige Kreuzungspunkte in gleicher Flughö-
he zur Verfügung stehen, was aussagekrä ige Kreuzungspunktanalysen erschwert bzw. eine herkömm-
liche Kreuzungspunktausgleichung oder auch eine Fusion über sogenannte „Draping“-Ansätze unmög-
lich macht. In letzter Konsequenz lassen sich Inkonsistenzen, die sich in der Summe aus systematischen
Abweichungen und unterschiedlichem Spektralgehalt von Signal und Rauschen ergeben, nicht eindeutig
auösen. Einen Eindruck der Situation im Gebiet der Weddellsee vermitteln Abb. 6 sowie Tab. 4 und 5 in
Publikation P I.
Relativgravimetrie auf bewegten Messplattformen hat in der Antarktis allgemein ein höheres Rauschni-
veau (heutzutage wenige mGal²¹) als entsprechende landgestützte Beobachtungen in gemäßigten Breiten
(Größenordnung 10 µGal, vgl. Torge undMüller (2012), S. 189). Vorteile bietet die Aerogravimetrie jedoch
zum einen aufgrund der enorm gesteigerten Reichweite, welche Beobachtungen in weiten Teilen des Kon-
tinents überhaupt erst möglich macht. Andererseits ist auch die Präzision von Landgravimetern in den
polaren Gebieten wesentlich geringer. In der Regel stammen solche Beobachtungen noch aus Zeiten, als
es keine Satellitenpositionierung gab. Angesichts der damaligen schlechteren Genauigkeit der Positionie-
rung, insbesondere der Höhenreferenz, und der damit verbundenen Auswirkung auf Reduktionen, sind
diese Beobachtungen aus heutiger Sicht veraltet und unzuverlässig. Ein höheresRauschniveau und eben-
so systematische Abweichungen sind daher wahrscheinlich. So lässt sich am Beispiel des Freilu gradi-
enten der Normalschwere leicht herleiten, dass ein Höhenfehler von 1m einen Fehler von ca. 0,3mGal
17 International Association of Geodesy (Internationale Assoziation für Geodäsie)
18 Antarctic Gravity and Geoid Project (Antarktisches Schwere- und Geoidprojekt)
19 Institut für Planetare Geodäsie an der Technischen Universität Dresden
20 Deutsches Hauptschwerenetz 1996
21 1 Gal = 10-2 ms-2 , 1 mGal = 10-5 ms-2 , 1 µGal = 10-8 ms-2
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in der Normalschwere und somit auch in der Schwereanomalie bewirkt. Um ein mit moderner Aero-
gravimetrie vergleichbares Genauigkeitsniveau von 2mGal zu erreichen, müsste also die Punkthöhe von
historischen Landgravimeterbeobachtungen schon damals besser als 6m genau bestimmt worden sein.
Ein im Falle barometrischer Höhen vorstellbarer Oset würde sich entsprechend auch in den Schwerean-
omalien niederschlagen. Problematisch ist in diesemZusammenhang auch, dass Rohdaten in denmeisten
Fällen nicht mehr existieren oder unzugänglich sind und die verfügbaren Datenprodukte unvollständige
Metadaten aufweisen. Relevante Schritte der Vorverarbeitung wie Reduktionen und Filterung sind un-
klar bzw. lassen sich nicht rekonstruieren und ggf. rückgängig machen. Mitunter fehlen sogar elementare
Informationen oder sie sind, dem geophysikalischen Sprachgebrauch geschuldet, aus geodätischer Sicht
unpräzise und irreführend. Dies betri beispielsweise die eektive Beobachtungshöhe (d. h. in-situ oder
fortgesetzt,Referenzsystem) oder die wesentliche Frage, welches Funktional des Schwerefeldes (∆д oder
δд) tatsächlich vorliegt. Genauigkeitsangaben beschränken sich, sofern überhaupt angegeben, regelmä-
ßig auf einen gemeinsamen Schätzwert für die gesamte Kampagne.
Es ist zudemweithin bekannt, dass relativgravimetrischeMessungen schon aus instrumenteller Sicht emp-
ndlich sind für systematische Abweichungen (Bias), insbesondere für Osets und Trends. Dies liegt an
den erforderlichenAnschlussmessungen anAbsolutschwerepunkten und amGravimetergang. In derAnt-
arktis kommmt dieseUnsicherheit bei der Datumsfestlegung besonders zur Geltung. Zum einen gestal-
ten sich Anschlussmessungen schwierig. Auf dem gesamten Kontinent existieren ursprünglich nur fünf
Punkte im IGSN71²² (Morelli u. a., 1972, S. 89) und 50 Punkte imWRGRN²³ (Jablonski, 1972, Kap. 11). Portable
Instrumente zur Bestimmung der Absolutschwere (z. B. Micro-g LaCoste FG5) kommen gewöhnlich aus
Kostengründen nur vereinzelt zum Einsatz (z. B. Sasagawa u. a., 2004; Doi u. a., 2013; Mäkinen u. a., 2013).
Bezogen auf denmarinen Bereich kann sich die Schisgravimetrie nur auf Hafenanschlussmessungen am
Anfang und am Ende des jeweiligen Fahrtabschnitts stützen. Bei der Aerogravimetrie sind zusätzlich vor
und nach jedem Prolug Bodenmessungen (sogenannte „base readings“) vorzunehmen.
Zu den terrestrischen Daten im entfernten Sinne zählen in Bezug auf die polaren Gebiete auch regionale
Topographiemodelle, da diese letztlich aus geophysikalischen in-situ-Daten abgeleitet werden. Das hin-
sichtlich Abdeckung und Genauigkeit beste derzeit verfügbare antarktisweite Modell ist Bedmap2 (Fretwell
u. a., 2013) mit einer nominellen Auösung von 1 km. Es umfasst einen selbstkonsistenten Datensatz von
Eisoberächenhöhen, Eisdicken und Subglazialtopographie bzw. Bathymetrie. Schelfeise und der subgla-
ziale Vostoksee sind auf dieseWeise ebenso implizit enthalten wie eisfreie Gebiete; die relevante Informa-
tion (Position von Nunataks, Höhe der Eisunterseite, Dicke derWassersäule) kann jeweils durch einfache
Dierenzbildung bzw. algebraische Abfragen extrahiert werden.
Während die Oberächentopographie der Erde dank moderner Satellitenverfahren der Fernerkundung
mittlerweile global ächendeckend und homogen kartiert werden konnte, ist man zur Erfassung der Sub-
glazialtopographie auf prolweise Beobachtungen der Eisdicke (mittels boden- oder ugzeuggestütztem
Eisdickenradar, aber auch Seismik usw.) im Rahmen von Kampagnen angewiesen. Das typische Genau-
igkeitsniveau eines Eisdickenradars liegt in der Größenordnung von Zehnermetern (Popov undMasolov,
2007; Richter u. a., 2008; Ewert u. a., 2012). Ähnlich der Gravimetrie sind diese Daten für die Antarktis nur
sehr lückenha und in variierenderQualität undAuösung vorhanden. Entsprechendweist selbst Bedmap2
in bestimmten Regionen eine große Ungenauigkeit auf, welche von den Autoren mit bis zu 1000m ange-
geben wird (vgl. Abb. 2.1 und 2.2). In diesen Fällen wurden größere Datenlücken (ca. 50 bis über 200 km
Entfernung zum nächsten Datenpunkt, vgl. Fretwell u. a. (2013), Abb. 2) ersatzweise durch Inversion von
Schwerefeldinformation aus GOCE aufgefüllt (Fretwell u. a., 2013, Abschnitt 3.3), sodass die eektive Auf-
lösung hier auf bestenfalls 80–100 km begrenzt ist (vgl. auch Hirt (2014)). Eine andere Möglichkeit zur
Generierung solcher synthetischer Fülldaten, die in Bedmap2 ebenfalls zur Anwendung kommt, basiert auf
dem empirischen Zusammenhang zwischen der Eisdicke und derNähe zuNunataks. Hierfür wird dieUn-
genauigkeit, ebenso wie für die Extrapolation in Datenlücken, im Mittel mit 300m angegeben (Fretwell
u. a., 2013, Abschnitte 6.5 und 6.6.2).
22 International Gravity Standardization Net 1971 (Internationales Schwerenetz 1971)
23 World Relative Gravity Reference Network (Weltweites Relativschwere-Referenznetz)
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Modelle der Bathymetrie hingegen werden routinemäßig aus einer Inversion mariner Schwereanomalien
aus RA abgeleitet undmittels Echolotung von Schien kalibriert und validiert (Smith und Sandwell, 1997).
Jedoch treen die zuvor beschriebenen Bedingungen in den polaren Gebieten auch für diese Datenquel-
len zu: Marine Schwerefeldmodelle weisen ein erhöhtes Rauschen und systematische Abweichungen auf
(vgl. Kap. 2.2) und Echolotmessungen von Schien sind insbesondere in den antarktischen Randmeeren
ähnlich spärlich wie die Schisgravimetrie. Da heutzutage auf Flugzeugen bzw. Schien Gravimeter und
Eisdickenradar bzw. Echolot üblicherweise gemeinsam betrieben werden, verspricht eine entsprechende
Verbesserung entweder des Schwerefeldes aus terrestrischen Topographiedaten (mittels Vorwärtsmodel-
lierung) oder der Subglazialtopographie bzw. Bathymetrie aus terrestrischen Schweremessungen (mittels
Inversion) nur in Ausnahmefällen Erfolg.
In der Folge sind die für die Antarktis verfügbaren Modelle sowohl der Subglazialtopographie als auch
der Bathymetrie stellenweise nur begrenzt für kleinskalige geophysikalische Fragestellungen einsetzbar.
Bei der präzisen regionalen Schwerefeldmodellierung betri dies insbesondere solche topographische
Reduktionen, welche absolut angewendet werden (z. B. Bouguerreduktion), während sich unter Berück-
sichtigung des Remove-Restore-Prinzips die Ungenauigkeit der Topographie im Prinzip nurminimal nie-
derschlagen sollte (z. B. bei der Anwendung residualer Geländekorrektionen).
2.2 DEFIZITE MARINER SCHWEREFELDMODELLE AUS
SATELLITENALTIMETRIE
Über den Ozeanen steht seit Beginn der operationellen Radaraltimetrie (RA) eine eziente Alternative
zur Schisgravimetrie zur Verfügung. Weil die mittlere Meeresoberäche nur ein bis zwei Meter von ei-
ner Äquipotentialäche des Schwerefeldes abweicht, lassen sich, je nach Ansatz, das marine Geoid bzw.
marine Schwereanomalien über denMeeren seit ca. zwei Jahrzehnten ächendeckend und sogarmit noch
homogenerer und teils höherer Auösung als über Land ableiten. Dank der dichten und regulären Vertei-
lung der Subsatellitenspuren ist die RA hinsichtlich Verfügbarkeit, Abdeckung und Auösung überlegen.
Auch in Bezug auf die Präzision sind die aus RA abgeleiteten Modelle mariner Schwereanomalien mitt-
lerweile der Relativgravimetrie auf bewegten Messplattformen gleichwertig (Sandwell u. a., 2013), sodass
das marine Schwerefeld quasi global und ächendeckend als gegitterter hochauösender und homoge-
ner Datensatz zur Verfügung steht. Als problematische Bereiche bei dieser Anwendung gelten u. a. ache,
küstennahe Gewässer (z. B. Sandwell und Smith, 1997, 2005; Andersen und Knudsen, 2009). Hier ermög-
lichten ausgeklügelte nachträgliche Analyseverfahren („Retracking“) der vollen Rückkehrimpulse (Wel-
lenformen) neuartiger Altimetriesatelliten (z. B. CryoSat-2) in den letzten Jahren bereits große Fortschritte
(Sandwell u. a., 2013; Andersen, 2013).
Zur Gewinnung der Schwereanomalien werden imWesentlichen zwei Ansätze verfolgt, die entsprechend
auch in den beiden bekanntesten Modellen umgesetzt wurden. Auf Basis der ersten Ableitung der al-
timetrischen Höhen bilden Sandwell u. a. (2013) zunächst Lotabweichungen entlang der Subsatelliten-
spur (SIO²4/NOAA²5-Modell), während die DTU²6-Modelle von Andersen und Knudsen (2009) auf einer
a-priori-Reduktion der MDT und der Umwandlung der so erhaltenen vorläugen Geoidhöhen basieren.
Beide Verfahren haben theoretische Vor- und Nachteile insbesondere hinsichtlich der Behandlung der
MDT als Störgröße, auf die an dieser Stelle nicht näher eingegangen werden soll. Einen allgemeinen Über-
blick gibt Andersen (2013).
Bei der Betrachtung des Südlichen Ozeans stellt sich hingegen dasMeereis als dominierender Störeinuss
heraus.
24 Scripps Institution ofOceanography (Scripps-Institut fürMeeresforschung ander Universität von Kalifornien)
25 National Oceanic and Atmospheric Administration (US-amerikanische nationale Ozean- und Atmosphären-
verwaltung)
26 Dänische Technische Universität
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Abb. 2.2: Ungenauigkeit der Bedmap2-Subglazialtopographie (Fretwell u. a., 2013).
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Einerseits verhindert dickes ganzjähriges Packeis direkteMessungen vor Ort. So ist besonders in der west-
lichenWeddellsee der Zugang selbst für Eisbrecher sehr schwierig, weshalb in diesen und vergleichbaren
küstennahen Gewässern häug nur wenige oder gar keine Prole der Schisgravimetrie zur Verfügung
stehen. Prinzipiell kann hier die RA als Fernerkundungsverfahren einen wichtigen Beitrag leisten.
Andererseits beeinusst dasMeereis natürlich auch unmittelbar die Altimetermessung (z. B. Sandwell und
McAdoo, 1990). Die charakteristischen Rückkehrsignale, z. B. vermittelt durch Klü e und Flanken, kön-
nen ebenfalls nur durch ein dediziertes Retracking verarbeitet werden (z. B. Laxon, 1994; McAdoo und
Laxon, 1996; Laxon und McAdoo, 1998; Childers u. a., 2001; McAdoo u. a., 2008). Besonders dort, wo
ganzjährig eine hohe Eiskonzentration vorliegt, sind die resultierenden Schwereanomalien aber unabhän-
gig vom gewählten methodischen Ansatz (s. o.) durch starkes Rauschen beeinträchtigt. Dieser räumliche
Zusammenhang konnte in Publikation P I (Abschnitt 2) anhand eines systematischenVergleichs zwischen
verschiedenen RA-gestütztenModellen und ausgewähltenAerogravimetrieprolen nachgewiesenwerden.
Da sich hochauösende kombinierteGGM²7 (EGM2008²8 (Pavlis u. a., 2012), EIGEN²9-6C2 (Förste u. a., 2012))
im marinen Bereich ausschließlich auf RA als „terrestrischen“ Datensatz stützen, sind die entsprechenden
aus diesen Modellen berechneten Geoidhöhen gleichermaßen davon betroen. Mithin stimmen in den
betroenen Gebieten der Weddellsee die Schwereanomalien aus EGM2008 und DTU10 quasi überein.
Neben hochfrequentem Rauschen kann eine ganzjährig hohe Meereiskonzentration auch direkt und in-
direkt systematische Abweichungen auf größeren Skalen bewirken. Erstens weisen MDT-Modelle in den
betroenen Gebieten teilweise beachtliche Lücken auf bzw. sind kaum durch ozeanographische Beobach-
tungen gestützt (Rio u. a., 2011; Janjić u. a., 2012). In diesem Zusammenhang sei nochmals auf das in der
Einführung beschriebene „Münchhausen-Problem“ verwiesen. Insbesondere der Ansatz nach Andersen
u. a. (2010) erscheint dabei aus theoretischer Sicht besonders anfällig für Resteekte derMDT (sog. „orange
skin eect“). In Bereichen starker MDT-Neigung über 1 µrad gilt dies entsprechend auch für die Gradien-
tenmethode (Sandwell und Smith, 2009). Zweitens beobachtet die RA bei geschlossenemMeereis ggf. nicht
den Rückkehrimpuls der Wasseroberäche, sondern eines internen Reektors innerhalb des Meereiskör-
pers, wobei die Eindringtiefe des Radarsignals auch von dessen Schichtung und Wassergehalt abhängt
(Schöne, 1997). Regionale Trends in der Freibordhöhe können daher die MDT stellenweise überlagern.
Drittens sorgt der ausgeprägte saisonale Zyklus in der Meereisausdehnung dafür, dass manche Gebiete
von der RA nicht ganzjährig mit brauchbaren Beobachtungen abgedeckt werden können, was wiederum
saisonale Bias in derMDT begünstigt. Die Situation in Teilen derWeddellsee erfüllt einzelne oder mehrere
dieser Szenarien. Gemeinsam mit der ohnehin bekannten Problematik küstennaher Gewässer resultiert
dies in signikanten großräumigen und systematischen Dierenzen von bis zu 50mGal zwischen den
RA-gestützten Schweremodellen einerseits und im Vergleich mit unabhängiger Schisgravimetrie ande-
rerseits, wie aus Publikation P I (Abb. 3 u. 10) hervorgeht.
Auf den ersten Blick erscheint die LA³0 wegen der kleineren ausgeleuchteten Fläche und der Totalreexi-
on des Laserimpulses als geeignete Alternative, um zumindest die MSS trotz Meereisbedeckung genauer
und zuverlässiger bestimmen zu können. Jedoch erwächst dann die nicht minder anspruchsvolle Auf-
gabe, die einzelnen Beobachtungen nach Meeresoberäche und Meereis zu klassizieren (z. B. Zwally
u. a., 2008; Price u. a., 2012; Schwabe u. a., 2014c). Zudem reicht die Datenmenge der bisher einzigen LA-
Satellitenmission ICESat³¹ allein in verschiedener Hinsicht nicht für die Ableitung einer brauchbarenMSS-
Lösung aus: Der Spurabstand in Verbindung mit den vereinzelten Arbeitsperioden während der Missi-
onsdauer hat eine geringe Anzahl brauchbarer Beobachtungen und potenziell temporale Bias in der MSS
zur Folge.
27 Global GeopotentialModel (globales Geopotentialmodell)
28 Earth GravitationalModel 2008 (Erdschweremodell 2008)
29 European ImprovedGravity Model of the Earth byNew Techniques (europäisches verbessertes Schwerefeld-
modell der Erde mittels neuer Techniken)
30 (hier: satellitengestützte) Laseraltimetrie
31 Ice, Cloud and Land Elevation Satellite (Eis-, Wolken- und Landhöhen-Satellit)
3 AUSWIRKUNGEN IN METHODISCHER
HINSICHT UND ADAPTIERTER
ANSATZ DER GEOIDMODELLIERUNG
3.1 ÜBERSICHT UND PROBLEME BESTEHENDER METHODISCHER
ANSÄTZE FÜR DIE REGIONALE GEOIDMODELLIERUNG
ImLaufe der Zeit haben sich verschiedeneAnsätze zur regionalenGeoid- bzw.Quasigeoidberechnung aus
gravimetrischen Daten etabliert.³² Diese lassen sich grob hinsichtlich zweier Kriterien einordnen, näm-
lich, erstens, der Art des zugrunde liegenden Randwertproblems inklusive des beobachteten Funktionals
und der Wahl der Randäche, und zweitens, dem numerischen Werkzeug zur Lösung der Randwert-
aufgabe. Das jeweilige Randwertproblem wird dabei bekanntermaßen auf eines der zwei fundamentalen
Konzepte zurückführt: ein Integral vom Stokes-Typ (Stokes- bzw. Neumann-Koch-Gleichung), bezogen
auf das Geoid, oder eine Reihenentwicklung im Sinne vonMolodenski in Bezug auf das Telluroid (Sünkel,
1997).
Vor demHintergrundmoderner Raumverfahren und gestiegenerGenauigkeitsansprüche („1-cm-Geoid“)
werden die Ansätze auch aktuell kontinuierlich verfeinert und zumTeil neu durchdacht. Die Existenz ein-
deutiger Lösungen (z. B. Sjöberg, 2009b; Sansò und Venuti, 2011), Anforderungen an die Datengrundlage
(z. B. Jekeli u. a., 2009), verschiedene Konzepte bei der Behandlung der Topographie (z. B. Vaníček u. a.,
2001; Novák u. a., 2001; Vaníček u. a., 2004; Kingdon u. a., 2009; Sjöberg, 2009a) oder die Gültigkeit von
Approximationen bei Anwendung der verbreiteten Remove-Restore-Technik (z. B. Sjöberg, 2005) sind
Beispiele für andauernde Untersuchungen. Es ist nicht das Ziel dieser an praktischen Erwägungen aus-
gerichteten Dissertation, die potentialtheoretischen Grundlagen erneut zu referieren oder der Fülle der
bestehenden Arbeiten eine weitere Betrachtung hinzuzufügen. Für eine Einführung in die wesentlichen
Begrie und Zusammenhänge sei daher an dieser Stelle auf die einschlägigen Lehrbücher (z. B. Hofmann-
Wellenhof undMoritz, 2005, insb. Kap. 8;Moritz, 1989) bzw. Skriptsammlungen (z. B. Sansò und Rummel,
1997; Martinec, 1998) verwiesen. Vor- und Nachteile der einzelnen Lösungsverfahren sind ebenso in der
Literatur erschöpfend diskutiert worden und sollen im Rahmen dieser Arbeit nur im Kontext herangezo-
gen werden.
Die Lösung des Randwertproblems kann dann, sofern die Daten in regelmäßiger Anordnung auf der
32 Lotabweichungen oder direkte Beobachtungen der Geoidhöhe bzw. Höhenanomalie (z. B. aus GNSS-
Nivellement) spielen in den Polargebieten keine Rolle und werden in dieser Arbeit nicht weiter betrachtet.
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jeweiligen Randäche vorliegen, elementar durch numerische Integration ermittelt (z. B. Kearsley u. a.,
1998) oder als Faltung im Frequenzbereich (z. B. sphärische FFT³³) formuliert werden (z. B. Forsberg und
Sideris, 1993). Hingegen vermittelt die LSC³4 eine Prädiktion eines Signals ŝP auch aus unregelmäßig ver-
teilten, nicht zwangsläug auf der Randäche liegenden Beobachtungen (nach Niemeier, 2008, Kap. 12.4;
Torge und Müller, 2012, Kap. 6.8):
ŝP = Cl s (Cl l +Cnn)
−1
z, (2)
z = l −Ax = s + n. (3)
Dabei werden die Beobachtungen l aufgefasst als stochastischer Prozess (Signal s und Rauschen n), wel-
cher von einem funktionalen³5 Anteil (Trend y =Ax) überlagert ist. Der reduzierte Beobachtungsvektor
z enthält die trendbereinigten Beobachtungen³6. Der Informationsgehalt des stochastischen Signalanteils
wird ausschließlich durch die gegenseitige Korrelation zwischen den Beobachtungen (Kovarianzmatrix
Cl l ) bzw. zwischen den Beobachtungen und der zu prädizierenden Größe (Kovarianzmatrix Cl s) rea-
lisiert, während das spektrale Rauschverhalten durch die Rauschmatrix Cnn beschrieben wird. Häug
werden empirisch bestimmte Kovarianzen an ein analytisches Modell angepasst, insbesondere da die Ko-
varianzmatrixCl s nicht aus den Beobachtungen bestimmtwerden kann. Im Fall der Schwerefeldmodellie-
rung werden die Basisfunktionen des Kovarianzmodells zweckmäßigerweise so gewählt, dass sie harmo-
nisch sind und den Zusammenhang zwischen den verschiedenen Funktionalen realistisch abbilden, z. B.
mittels einer Kugelfunktionsentwicklung (Tscherning und Rapp, 1974; vgl. auch Torge und Müller, 2012,
Gln. 6.194–6.196). Auf diese Weise kann auch die Punkthöhe implizit mit berücksichtigt werden (drei-
dimensionale LSC, vgl. Tscherning (2013)). Weitere Einführungen zur Kollokation bzw. Prädiktion nach
kleinsten Quadraten geben z. B. Hofmann-Wellenhof undMoritz (2005), Kap. 9.6. Eine ausführliche Dis-
kussion des theoretischen Fundaments liefern Moritz (1989), insb. Kap. 11. Alberts (2009) demonstriert
anschaulich die Anwendung der LSC anhand von Daten aus Flugzeuggravimetrie und arbeitet Analogien
zu verallgemeinerten Ausgleichungsansätzenmit frequenzabhängiger Gewichtung (vgl. auch Kap. 3.2 und
4.4) heraus.
Andere Prädiktionsverfahren basieren auf der Anpassung radialer Basisfunktionen (RBF³7), z. B. Punkt-
massen (z. B. Barthelmes, 1986; Barthelmes und Dietrich, 1991; Claessens u. a., 2001; Lin u. a., 2014), Mul-
tipole (z. B. Marchenko u. a., 2001) und Wavelets, im Sinne einer approximierenden Funktion. Allen An-
sätzen ist bekanntermaßen gemein, dass bei der Arbeit in einem regional begrenzten Gebiet zurMinimie-
rung des Vernachlässigungsfehlers („truncation error“) die Reduktion und Wiederherstellung des lang-
welligen Signalanteils, zweckmäßigerweise über ein GGM, erfolgen muss (Sjöberg, 2005). Zugleich stellt
diese sogenannte Remove-Restore-Technik aber auch im Sinne eines stochastischen Prozesses sicher, dass
die Bedingung der Stationarität erfüllt ist.
Ein große Rolle bei allen Ansätzen spielen topographische Reduktionen.
Bei der Stokes-Methode sind sie unerlässlich, um den Raum außerhalb des Geoides rechnerisch massen-
frei zumachen und somit dieHarmonizität des Störpotentials herzustellen, was eine FormderRegularisie-
rung vermittelt (Sjöberg, 2005). Das dadurch geänderte Potential liefert zunächst das Co-Geoid, weshalb
im Nachhinein stets der (primäre) indirekte Eekt der verlagerten bzw. entfernten Massen am Geoid be-
rücksichtigt werden muss. Eine vollständige Reduktion der Topographie, wie bei der Bouguerreduktion,
ist aufgrund des großen indirekten Eekts, welcher die Größenordnung des Störpotentials mitunter weit
übersteigt, nicht zweckmäßig. Bei der Kondensationsmethode nach Helmert wird die Topographie dar-
um vielmehr als Massenschicht auf das Geoid verlagert, was den indirekten Eekt erheblich verringert.
33 Fast Fourier Transform (schnelle Fourier-Transformation)
34 Least-squares Collocation (Kollokation nach kleinsten Quadraten)
35 An dieser Stelle sei auf den Unterschied zwischen den ähnlich lautenden Begrien „funktionales Modell“ im
Sinne der Ausgleichung und „Funktional“ im Sinne der Potentialtheorie verwiesen.
36 Störpotential T, bzw. die abgeleiteten Funktionale: Schwereanomalien ∆g, Höhenanomalien ζ usw.
37 radiale Basisfunktion
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Da die Schwerewirkung einer unendlich ausgedehnten planparallelen Platte (Bouguerplatte) nicht vom
Abstand, sondern nur vom Produkt aus Dicke und Dichte abhängt, verbleibt in der Summe als Schwe-
rereduktion dann nur die Geländekorrektion in Bezug auf diese Platte, sofern der vertikale Gradient der
Bougueranomalien vernachlässigt werden kann. Die so erzeugten reduzierten Schwereanomalien heißen
Fayé-Anomalien.
Auch im Molodenski-Fall ist topographische Information notwendig und hilfreich. Die Geländekorrek-
tion vermittelt eine erhebliche Glättung der Daten, weil der kurzwellige Anteil der Topographie teilweise
entfernt wird. Das erleichtert zum einen im Sinne der Remove-Restore-Technik die Prädiktion im Hin-
blick auf das Abtasttheorem und Aliasing. Zugleich realisiert sie in erster (und zumeist genügender) Nä-
herung die Molodenski-Terme der modizierten Stokesformel (Moritz, 1989, Kap. 48). Betrachtet man
die Geländekorrektion (statt in Bezug auf eine Bouguerplatte oder den Kugel- bzw. Ellipsoidradius des
Aufpunktes) gegenüber einer geglätteten Topographie (Referenztopographie), so spricht man von resi-
dualen Geländekorrektionen (Forsberg und Tscherning, 1997). Das so erzeugte residuale Geländemodell
wird als RTM bezeichnet. Residuale Daten, in denen GGM und RTM reduziert wurden, sind ähnlich Bou-
gueranomalien weitgehend dekorreliert von der Topographie (und somit auch weniger höhenabhängig).
Der indirekte Eekt der RTM-Reduktion ist jedoch klein und entspricht aus theoretischer Sicht genau dem
im Restore-Schritt wieder hinzuzufügenden Anteil in Höhenanomalien. Speziell im Hinblick auf die Kol-
lokation hat die RTM-Reduktion einige weitere Vorteile. Sie vermindert eine mögliche topographisch in-
duzierte Anisotropie, was bedeutsam ist, da die bei der LSC verwendeten Kovarianzmodelle meist isotrop
sind. Außerdem sind die residualen Beobachtungen in der Regel eher normalverteilt, bei zugleich verrin-
gerter Varianz. Die Glättung des residualen Feldes drückt sich entsprechend in einer für die Prädiktion
günstigeren, d. h. gestreckteren und weitgehend oszillationsfreien Kovarianzfunktion aus.
Topographische Eekte erhält man aus einem DGM³8, das typischerweise als regelmäßiges Gitter gege-
ben ist, durch Vorwärtsmodellierung. Eine verbreitete Möglichkeit stellt die analytische oder (ggf. unter
Vereinfachungen) numerische Integration geeigneter Volumenkörper mit angenommener Dichte oder
anderer Masseanordnungen (Punktmassen, Einfachschicht, vertikale Massenlinie) dar. Häuge Verwen-
dung nden ebene Prismen bzw. Quader, die zur Berücksichtigung der Erdkrümmung meist sphärisch
angeordnet sind (u. a. Nagy u. a., 2000; Forsberg und Tscherning, 2008). Eine andere Möglichkeit bilden
sphärische Tesseroide (Grombein u. a., 2013). Von Untersuchungen zur numerischen Genauigkeit und
Stabilität der Ansätze berichten beispielsweise Wild-Pfeier (2008) und, bezüglich der Näherung über
vertikale Massenlinien, Makhloof und Ilk (2008). Einen weiteren detaillierten Überblick und Vergleich
bezüglich Prismen, Tesseroiden und Punktmassen geben Heck und Seitz (2007). Schließlich lässt sich
auch die Volumenintegration als Faltung im Frequenzbereich darstellen (z. B. Forsberg, 1985), jedoch be-
ziehen sich die Ergebnisse höhenmäßig entweder auf konstante Höhen oder die Oberäche des verarbei-
teten DGM. Einen verallgemeinerten spektralen Ansatz über sphärische bzw. ellipsoidische Harmonische
liefern beispielsweise Claessens und Hirt (2013).
Im Prinzip lassen sich Formulierung des Randwertproblems, Lösungsverfahren und Behandlung der To-
pographie fast beliebig miteinander kombinieren, sofern Remove- und Restore-Schritt konsistent sind
und der indirekte Eekt der Topographie korrekt berücksichtigt wird. Die Funktionale T und ∆д auf
dem Geoid und an der Oberäche, entsprechend den Ansätzen nach Stokes und Molodenski, lassen sich
über harmonische Fortsetzung direktmiteinander in Beziehung setzen (vgl. insbesondere auchHofmann-
Wellenhof undMoritz (2005), Kap. 8.9). In der Praxis kommen jedoch üblicherweise zwei Kombinationen
zum Einsatz: Entweder erfolgt im Zusammenhang mit der Kondensationsmethode nach Helmert die Lö-
sung des Stokes-Problems auf demGeoid durch Integration oder Fouriermethoden (seltenerKollokation),
oder Daten an der Oberäche bzw. im Außenraum werden nach einer RTM-Reduktion durch dreidimen-
sionale Kollokation (oder auch Fouriermethoden) verarbeitet.
Die beschriebenen Ansätze sind für die Geoidmodellierung in polaren Gebieten jedoch nicht immer glei-
chermaßen geeignet.
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Zum einen erfordern numerische Integration und Fouriermethoden einen einheitlichen, gegitterten Da-
tensatz. Zwar wird auch hier durch einen modizierten Stokes-Kern theoretisch eine spektrale Gewich-
tung und eine Genauigkeitsschätzung im Sinne von kleinsten Quadraten möglich („KTH³9-Methode“;
Ågren, 2006; Kiamehr, 2006; Abbak u. a., 2012; Yildiz u. a., 2012), jedoch fehlen dafür gemeinhin die nöti-
gen Vorinformationen (Spektraldichte von Signal und Rauschen). Unter den Bedingungen der in Kap. 2.1
beschriebenen heterogenenDatensätze (Spärlichkeit versusÜberlappung, systematische Eekte) scheiden
diese Verfahren in den meisten Fällen ohnehin aus (vgl. Publikation P I, Abb. 6), sodass auf Prädiktions-
verfahren zurückgegrienwerdenmuss. In einemAusgleichungsansatz (LSC, RBF) können undmüssen die
Osets und ggf. lage- oder zeitabhängige Trends in den individuellen Datensätzen parametrisiert werden.
Weiterhin sind regelmäßige geographische Gitter für hohe Breiten eher ungeeignet; verfügbare So wa-
relösungen zur Geoidmodellierung implementieren aber nicht die hier üblichen polar-stereographischen
Projektionen.
Zum anderen ist bezüglich der topographischen Reduktionen die Kondensationsmethode in der Ant-
arktis mit größeren Unsicherheiten beha et. Wo der Felsuntergrund oberhalb des Geoides liegt, muss
er mit berücksichtigt werden. Die Genauigkeit von DGM der Subglazialtopographie ist technisch bedingt
(Echolotmessung) auf bestenfalls ca. 10m limitiert (Ewert u. a., 2012). In Gebieten von Datenlücken kann
der Felsuntergrund sogar nur auf einige hundert Meter genau geschätzt werden (vgl. Kap. 2.1), entspre-
chend gering (bis zu einigen 100 km) kann die Auösung sein. Diese Unsicherheiten würden sich direkt
im Geoid niederschlagen. Zudem muss auch bei der Konstruktion der Fayé-Anomalien und des indi-
rekten Eektes die nicht-einheitliche Dichteverteilung mitgedacht werden.40 Publikation P III zeigt am
Beispiel der eng verwandten GQS4¹, dass die Subglazialtopographie einen beträchtlichen topographischen
Bias erzeugen kann. Diese Problematik kann bei der Molodenski-Methode umgangen werden. Für Hö-
henanomalien an der Eisoberäche spielt die Subglazialtopographie im Rahmen der RTM-Reduktion nur
mittelbar eine Rolle. Restfehler der Subglazialtopographie bzw. die Dichtehypothese wirken sich im Hin-
blick auf die Remove-Restore-Technik nur sekundär aus.4² Für die meisten denkbaren geophysikalischen
Anwendungen ist ohnehin das Potential an oder nahe der Oberäche maßgeblich, so z. B. auch im Falle
des hydrostatischen Gleichgewichts subglazialer Seen (Publikation P II).
3.2 KOMBINATION UND KONSOLIDIERUNG HETEROGENER
DATENSÄTZE IM RAHMEN DER KOLLOKATION
Angesichts der in Kap. 2 und 3.1 beschriebenen Bedingungen galt es, für die in den Publikationen P I und
P II durchgeführten Berechnungen des Quasigeoids eine geeignete Methode auszuwählen und zu adap-
tieren. Dabei musste im Fall derWeddellsee (Publikation P I) insbesondere den Anforderungen heteroge-
ner Daten (Spärlichkeit, unterschiedliche Beobachtungshöhen, systematische Abweichungen) Rechnung
getragen werden. Die Vorgehensweise bei der Kombination der Daten wird im folgenden Unterkapitel
beschrieben. Untersuchungen zur RTM-Reduktion wurden dagegen am Beispiel des Vostoksees durchge-
führt (Publikation P II) und in Kap. 3.3 diskutiert.
Aufgrund der Lückenha igkeit der Daten (Publikation P I, Abb. 6) können qualitativ schlechtere Da-
ten nicht von vornherein in Größenordnungen ausgeschlossen werden. Durch die wenigen vorhandenen
„echten Kreuzungspunkte“ zwischen den Datensätzen und das Fehlen eines ächendeckenden Referenz-
39 Kungliga Tekniska Högskolan (Königlich Technische Hochschule Stockholm)
40 Fayé-Anomalie: zusätzliche Geländekorrektion der Subglazialtopographie bezüglich des Aufpunktes an der
Eisoberäche, indirekter Eekt: Superposition der Anteile aus Eisoberäche und Subglazialtopographie
41 Geoid–Quasigeoid–Separation
42 Es ist in diesem Zusammenhang zu bedenken, dass die Remove-Restore-Reduktionen nicht im Sinne einer
physikalischen Interpretierbarkeit realistisch seinmüssen, sondern einenminimalen residualenDatensatz für
die Prädiktion erzeugen sollen. Sie müssen lediglich in Remove- und Restore-Schritt konsistent behandelt
werden.
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datensatzes mit übergeordneter Genauigkeit sind einfache Verfahren zur Homogenisierung und Fusion
der Datensätze („Draping“, „Blending“, z. B. separate Interpolation und gewichtete Mittelbildung) zudem
nicht (ohne Weiteres) anwendbar. In diesem Zusammenhang sollte auch bedacht werden, dass für eine
realistische Fehlerschätzung bei der Prädiktion zusätzliche Zwischenschritte, die eine tatsächlich nicht
vorhandene Datenabdeckung suggerieren könnten, vermieden werden sollten.Weiterhin wäre eingedenk
der unterschiedlichen spektralen Auösung (äquivalent zu farbigem Rauschen) und der systematischen
Abweichungen in der Relativgravimetrie ein Prädiktionsverfahren mit impliziter spektraler Gewichtung
sinnvoll (z. B. Alberts, 2009). ¿eoretisch ist dies bei der Kollokation mit voll besetzter Rauschmatrix ge-
geben. Jedoch stehen für die vorhandenen geophysikalischen Datensätze regelmäßig keine brauchbaren
Kovarianzinformationen (bzw. äquivalente Spektraldichten) von Signal und Rauschen zur Verfügung.
Somit ergibt sich das Erfordernis eines robusten automatischen Prädiktionsansatzes, der
• ein konsistentes Modell des Störpotentials (und damit inbegrien aller möglichen Funktionale des
Schwerefeldes) an der Eisoberäche generiert, welches
• bestmöglich mit den gegebenen Daten übereinstimmt,
• mit minimaler Vorinformation (d. h. ausschließlich mit a-priori-Standardabweichungen, Position
und Höhe sowie Schwerewert) auskommt,
• es erlaubt, in unterschiedlicher Höhe spärlich und unregelmäßig verteilte Beobachtungen in einem
Schritt zu kombinieren und
• dabei gleichzeitig eine direkte Schätzung systematischer Parameter für einzelne Prole bzw. Punkt-
gruppen unterstützt.
Dies konnte mittels der dreidimensionalen Kollokation, wie sie im GRAVSOFT-Modul GEOCOL (Forsberg
undTscherning, 2008; Tscherning, 2013) implementiert ist, erfolgreich umgesetzt werden (Publikation P I,
Abschnitt 4). Der letzte Punkt der obigen Anforderungen lässt sich dahingehend interpretieren, dass auch
in Abwesenheit von Kreuzungspunkten eine gegenseitige Lagerung über Datensätze hinweg allein auf Ba-
sis des zuvor aus den Daten angepassten Signalkovarianzmodells vom Tscherning-Rapp-Typ (Tscherning
und Rapp, 1974) durchgeführt werden kann. Da die Schätzung der Biasparameter gleichzeitig für alle re-
sidualen Beobachtungen erfolgt, wird auf diese Weise letzlich im Rahmen der Remove-Restore-Technik
eine gemeinsame Anfelderung an das globale Hintergrundmodell realisiert.
An die Stelle der vollbesetzten Rauschmatrix Cnn (d. h. farbiges Rauschen) tritt eine Diagonalmatrix D
(d. h. weißes Rauschen), die die a-priori-Standardabweichungen (individuell pro Datensatz oder, sofern
verfügbar, pro Beobachtung) als Gewichte enthält (vgl. Niemeier, 2008, Gl. 12.4.21). Mittels Autoprädikti-
on an den Positionen der ursprünglichen Beobachtungen lassen sich Residuen schätzen und Ausreißer in
einem statistischen Test eliminieren. Die Prädiktionwirdmit aktualisiertenGewichten iteriert, wobei eine
Reduktion der vorläug geschätzten Biasparameter zugleich die Konsistenz des Kovarianzmodells verbes-
sert. Im Ergebnis wird so ein bereinigter, konsolidierter Satz von Beobachtungen erzeugt. Konsolidierung
meint hier, dass die Datensätze in ihrer ursprünglichen heterogenen Form erhalten bleiben, aber nun
bei der Kollokation (d. h. repräsentiert durch die a-priori-Standardabweichungen, das Kovarianzmodell,
die Biasparameter und die prädizierten Beobachtungen) im Rahmen der Prädiktionsgenauigkeit wider-
spruchsfrei übereinstimmen. Im nalen Schritt können schließlich auf Basis dieses konsistenten Daten-
und Kovarianzmodells beliebige homogene Produkte, z. B. Gitter von Höhenanomalien und Schwerean-
omalien in beliebiger Höhe, abgeleitet werden.
Durchführbarkeit und Eektivität des Ansatzes konnten im Fallbeispiel der Weddellsee nachgewiesen
werden (Publikation P I, Abschnitt 5). Dort wurden die verfügbaren terrestrischen Schweredaten mit RA-
basierten Schwereanomalien aus dem Modell EGM2008 ergänzt. Es zeigte sich, dass die Methode oen-
bar jeweils die Stärken der beiden Datenquellen zu vereinen und ihre Schwächen deutlich abzumildern
vermag. So stimmen zum einen die abgeleiteten regionalen Modelle der Schwereanomalie in den Küs-
tengewässern der nordöstlichen Antarktischen Halbinsel wesentlich besser mit unabhängigen, nicht zur
Prädiktion genutzten Schisprolen überein als die RA-Modelle, welche in diesen Gebieten durchgängig
systematische Abweichungen aufweisen. Solche lokalen Eekte, wie z. B. auch der in Kap. 2.2 beschriebene
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Einuss einer residualenMDT, können also durch Kombinationmit selbst heterogenen terrestrischen Da-
ten wirksam vermindert werden. Zum anderen zeigt ein Vergleich der regionalen Lösungen, dass die RA,
trotz der in Kap. 2.2 diskutierten Dezite, spärlich verteilte terrestrische Daten insbesondere dort stützen
kann, wo in seitlicher Richtung der Prole starke Gradienten au reten.
Wegen derGröße desUntersuchungsgebietes, der Anzahl der Beobachtungen und der numerisch aufwän-
digen Matrixinversion musste die Berechnung der Kollokation hier in kleinräumigen Kacheln erfolgen.
Dies hat aber den Vorteil, dass die empirisch bestimmten Parameter (Signalkovarianzmodell, Bias, Stan-
dardabweichung) sich individuell an die jeweilige regionale Charakteristik des vorherrschenden Schwere-
feldsignals einerseits und der ggf. räumlich variierendenQualität innerhalb einesDatensatzes andererseits
anpassen können. Zugleich hil eine großzügige Überlappung von 50%, Diskrepanzen, die aufgrund die-
ser unterschiedlichen Parameter au reten können, im Sinne einer konservativen Fehlerschätzung zu be-
rücksichtigen. Innerhalb einer Kachel genügt es, als Biasparameter anstatt eines linearen Trends lediglich
einen Oset zu schätzen, was das funktionale Modell wesentlich vereinfacht.
3.3 BERÜCKSICHTIGUNG DES ZUSÄTZLICHEN DICHTEKONTRASTES
Bei der praktischen Berechnung topographischer Eekte im Falle mehrerer Dichtekontraste müssen eini-
ge Schwierigkeiten gelöst werden. Verfügbare Programme arbeiten gewöhnlich mit einer konstanten Re-
ferenzdichte pro Geländemodell. Prinzipiell können die Beiträge der einzelnen Dichtehorizonte zwar ge-
mäß des Superpositionsprinzips einfach separat berechnet und dann aufaddiert werden.4³ Dies erfordert
jedoch, dass die Aufpunkte nicht implizit auf der Oberäche desselben Geländemodells liegen, sondern
frei in beliebigerHöhe vorgegebenwerden können,was nachKenntnis desAutors gegenwärtig nurmit den
Routinen zur elementweisen Integration von Volumenkörpern (z. B. GRAVSOFT-Modul TC) realisierbar
ist. Mitunter werden vereinfachte, auf einer massenäquivalenten Topographie basierende Ansätze (z. B.
Claessens und Hirt, 2013; Hirt, 2013, 2014) praktiziert. Eine Abschätzung der aufgrund der gegenseitigen
Verlagerung von anziehendenMassen undAufpunktmöglichen systematischenAbweichungenwurde für
die Antarktis jedoch bisher nicht durchgeführt und sollte Gegenstand zukün iger Untersuchungen sein.
Besondere Sorgfalt ist bei der Anwendung bestehender So warelösungen auf die Subglazialtopographie
dahingehend geboten, wie diese negative Höhen verarbeiten. Wird der Dichtekontrast Fels –Wasser, wie
im Falle der Bathymetrie, implizit berücksichtigt („marine Konvention“), so erhält man in Bereichen der
Antarktis, in denen der Felsuntergrund unterhalb desMeeresspiegels liegt, theoretisch falsche Ergebnisse.
Um die bestehenden Werkzeuge in polaren Gebieten trotzdem nutzen zu können, sind rein rechnerisch
zwei Umwege vorstellbar. Entweder ist die marine Konvention, sofern möglich, im Quelltext manuell zu
deaktivieren. Dann kann die Subglazialtopographie direkt mit dem gewünschten Dichtekontrast einge-
führt werden. Andernfalls müssen die Anteile noch einmal bezüglich der vollständigen Dichten von Fels
und Eis separiert werden, damit der Eekt der marinen Konvention in der Dierenzbildung herausfällt.
Diese Herangehensweise ist prinzipiell für alle Arten topographischer Reduktionen (vollständiger topo-
graphischer Eekt, Geländekorrektionen, RTM-Reduktion) anwendbar.
Eine weitere Besonderheit ergibt sich erneut durch die Konvergenz der Meridiane an den Polen. Die weit
verbreitete Prismenmethode in geographischen Koordinaten ist am Pol singulär, zudem lassen sich DGM
auf geographischen Gittern dort nicht ohne Weiteres verarbeiten. Tesseroide, die auch eine variable brei-
tenabhängige Längenausdehnung haben können, weisen diese Einschränkungen nicht auf. Sie sind je-
doch nicht analytisch exakt berechenbar. Die in der Literatur beschriebenen Reihenentwicklungen zur
näherungsweisen numerischen Lösung erzeugen insbesondere nahe der Tesseroidoberäche erhebliche
Approximationsfehler in Schwere und Schweregradienten, welche sich durch lokale Verdichtung auf ein
vertretbares Maß reduzieren lassen (Heck und Seitz, 2007; Wild-Pfeier, 2008; Grombein u. a., 2013).
43 D. h. unter VernachlässigungderAtmosphärewirddasDGMder Eisoberächemit der vollenDichte vonEis ein-
geführt, die Subglazialtopographie aber mit der Dichtedierenz „Fels minus Eis“. In eisfreien Gebieten fallen
beide Grenzächen numerisch zusammen. Analog lässt sich diese Betrachtungsweise auch auf die Wasser-
säule in Meeres- und Schelfeisgebieten erweitern.
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Tab. 3.1: Statistik der Anteile einzelnerDichtekontraste bzw. Vereinfachungenander residualenGeländekorrek-
tion für die gesamte Antarktis (südlich 60° S) in Höhenanomalien (vgl. Abb. 3.1–3.6). Grundlage: Topo-
graphiemodell Bedmap2 (Fretwell u. a., 2013), Wellenlänge der Referenztopographie 90 km, Berechnung
mittels Prismenmethode (GRAVSOFT-Modul TC), Integrationsradius 300 km, Berechnungsgitter 10 km,
Einheiten in Metern. SD Standardabweichung.
Grenzäche Dichtekontrast [kgm-3] Mittel SD Min. Max.
Subglazialtopographie / Bathymetrie Fels –Wasser 1645 +0,005 0,177 −1,51 +2,12
Subglazialtopographie / Eisunterseite Wasser – Eis 108 0,000 0,008 −0,10 +0,12
Eisoberäche / Meeresoberäche Eis – Luft 917 0,000 0,041 −0,34 +0,64
Vereinfachungen
A: „Inlandeis und Schelfeis aus Wasser“ 0,000 0,007 −0,07 +0,07
B: „Ozean/Vostoksee aus Eis“ 0,000 0,009 −0,07 +0,14
C: „nur Subglazialtopographie wie Bathymetrie, kein Eis“ 0,000 0,045 −0,75 +0,39
D: „Zerlegung: Berechnungspunkte über Ozean: wie ‚A‘,
Berechnungspunkte über Kontinent: wie ‚B‘ “ 0,000 0,003 −0,03 +0,12
E: „Zerlegung: Berechnungspunkte über Ozean: wie ‚C‘,
Berechnungspunkte über Kontinent: wie ‚B‘ “ +0,008 0,021 −0,13 +0,39
Das Gebiet um den subglazialen Vostoksee stellt ein besonders geeignetes Untersuchungsobjekt im Hin-
blick auf topographische Reduktionen dar, weil hier, ebenso wie im Bereich der Schelfeise, formal gleich
drei wesentliche Dichtekontraste (bzw. Grenzächen) zu berücksichtigen sind (vgl. auch Tabelle 3.1):
Lu – Eis (Eisoberäche), Eis – Seewasser (Eisunterseite) und Seewasser – Fels (Felsuntergrund). Zugleich
stehen für dieses Gebiet die für eine aussagekrä ige Vorwärtsmodellierung notwendigen Topographieda-
ten (Geländemodell, Eisdicken, Wassertiefen) mit hoher Qualität bereit (Studinger u. a., 2003a; Masolov
u. a., 2010).
In Bezug auf die RTM-Eekte wurde in Publikation P II mithilfe der Prismenmethode44 insbesondere un-
tersucht, wie groß die relativen Beiträge der einzelnen Dichtekontraste dort überhaupt sind. Nicht über-
raschend wird der Gesamteekt durch die Felsuntergrundtopographie bzw. Bathymetrie dominiert. Die
Eisoberäche ist imGegensatz dazu vergleichsweise plan, sodass ihr RTM-Eekt vernachlässigbar klein ist
und für die Remove-Restore-Anwendung keine merkliche weitere Glättung der residualen Daten vermit-
telt. Ähnliches gilt in geringeremMaße auch für die Eisunterseite im unmittelbarenGebiet des Vostoksees,
weshalb es im Prinzip genügt, im Inneren des Kontinents nur die Subglazialtopographie und in Schelf-
eisgebieten nur die Bathymetrie zu berücksichtigen. Dies gilt aber im Sinne des oben beschriebenen Su-
perpositionsprinzips nicht dort, wo verstärkt Nunataks au reten, also beispielsweise für die küstennahen
Oasen, das Transantarktische Gebirge und, insbesondere, die Antarktische Halbinsel. In diesem Zusam-
menhang zeigt Abb. 3.1 beispielha den Beitrag der residualen Eisoberächentopographie (Wellenlänge
der Referenztopographie 90 km) für die gesamte Antarktis, während Abb. 3.2–3.6 den Eekt verschie-
dener denkbarer Vereinfachungen demonstrieren. Die entsprechenden statistischen Kennziern sind in
Tabelle 3.1 aufgeführt. Hierbei wurden dieDichtekontraste in Bezug auf eine odermehrere der drei Grenz-
ächen nachträglich so skaliert oder ganz vernachlässigt, dass sie jeweils den in der Tabelle aufgeführten
hypothetischen Masseanordnungen entsprechen.
Weiterhin wurde untersucht, wie sensitiv die Ergebnisse vom Integrationsradius abhängen. Es zeigt sich,
dass Letzterem insbesondere im Hinblick auf die Konsistenz des Remove-Restore-Ansatzes eine enorme
Bedeutung zukommt. Die gravitative Wirkung lässt mit zunehmender Entfernung wesentlich schneller
nach als der Einuss auf das Potential. Ein zu klein gewählter Integrationsradius kann also einen sich nur
im Restore-Schritt niederschlagenden Vernachlässigungsfehler verursachen, der sich im nalen Quasi-
geoidmodell als eher langwelliger Bias äußert.
44 Eine vom Autor kürzlich implementierte Routine zur Tesseroidberechnung stand zu diesem Zeitpunkt noch
nicht zur Verfügung.
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Abb. 3.1: Anteil des Dichtekontrasts Eis – Luft an der residualen Geländekorrektion für die gesamte Antarktis
(südlich 60° S) in Höhenanomalien. Grundlage: Topographiemodell Bedmap2 (Fretwell u. a., 2013), Wel-
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Abb. 3.2: Auswirkung vonVereinfachungen auf die residualeGeländekorrektion für die gesamteAntarktis (süd-
lich 60° S) in Höhenanomalien: Vereinfachung A (vgl. Tab. 3.1). Grundlage: Topographiemodell Bedmap2
(Fretwell u. a., 2013),Wellenlängeder Referenztopographie 90 km, Berechnungmittels Prismenmetho-
de (GRAVSOFT-Modul TC), Integrationsradius 300 km.
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Abb. 3.3: Auswirkung vonVereinfachungen auf die residualeGeländekorrektion für die gesamteAntarktis (süd-
lich 60° S) in Höhenanomalien: Vereinfachung B (vgl. Tab. 3.1). Grundlage: Topographiemodell Bedmap2
(Fretwell u. a., 2013),Wellenlängeder Referenztopographie 90 km, Berechnungmittels Prismenmetho-
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Abb. 3.4: Auswirkung vonVereinfachungen auf die residualeGeländekorrektion für die gesamteAntarktis (süd-
lich 60° S) in Höhenanomalien: Vereinfachung C (vgl. Tab. 3.1). Grundlage: Topographiemodell Bedmap2
(Fretwell u. a., 2013),Wellenlängeder Referenztopographie 90 km,Berechnungmittels Prismenmetho-
de (GRAVSOFT-Modul TC), Integrationsradius 300 km.
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Abb. 3.5: Auswirkung vonVereinfachungen auf die residualeGeländekorrektion für die gesamteAntarktis (süd-
lich 60° S) in Höhenanomalien: VereinfachungD (vgl. Tab. 3.1). Grundlage: Topographiemodell Bedmap2
(Fretwell u. a., 2013),Wellenlängeder Referenztopographie 90 km, Berechnungmittels Prismenmetho-
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Abb. 3.6: AuswirkungvonVereinfachungenauf die residualeGeländekorrektion für die gesamteAntarktis (süd-
lich 60° S) in Höhenanomalien: Vereinfachung E (vgl. Tab. 3.1). Grundlage: Topographiemodell Bedmap2
(Fretwell u. a., 2013), Wellenlänge der Referenztopographie 90 km, Berechnung mittels Prismenme-
thode (GRAVSOFT-Modul TC), Integrationsradius 300 km.
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Ein grundlegendes Problem des RTM-Ansatzes besteht darin, dass ein Berechnungspunkt auf oder nahe
der Erdoberäche innerhalb der Referenztopographie liegen kann, weshalb streng genommen die Bedin-
gung der Harmonizität nicht mehr erfüllt ist. Hierfür existiert in der Literatur noch keine theoretisch
exakte Lösung. Forsberg und Tscherning (1997) schlagen eine harmonische Korrektion vor, wie sie auch
im GRAVSOFT-Modul TC implementiert ist. Dabei wird für den gravitativen Eekt der Berechnungspunkt
in ebener Näherung mittels Poincaré-Prey-Reduktion (Hofmann-Wellenhof und Moritz, 2005, Kap. 3.5)
an die Oberäche der Referenztopographie „transportiert“. In Analogie zur Bouguerplatte bleibt das Po-
tential jedoch aus Symmetriegründen unverändert. Für die Kollokation hat das zur Folge, dass die Höhe
der residualen Beobachtungen streng genommen ebenfalls entsprechend angepasst werden müsste. Spe-
ziell in Bezug auf die polaren Gebiete ist zu klären, ob und wie diese Art der Korrektion mit multiplen
Dichtehorizonten vereinbar ist. Der Berechnungspunkt kann „durch die Lu “ auf die jeweils höchstgele-
gene Referenztopographie gehoben werden. Allerdings ist in diesem Fall die Annahme, dass der indirekte
Eekt der Plattenreduktion verschwindet, nicht mehr haltbar.
Jedoch sind diese Überlegungen zumindest im Landesinneren der Antarktis eher theoretischer Natur.
Erstens ist die Aerogravimetrie wegen der ausreichenden Flughöhe über Grund auch in rauem Gelände
hiervon nicht betroen (vgl. Abb. 3.7, oben). Zweitens wird die Referenztopographie des Felsuntergrun-
des, sofern nicht verstärkt Nunataks au reten, stets innerhalb des Eisschildes liegen. Ist zudem das schwa-
che RTM-Signal der Eisoberäche vernachlässigbar (s. o.), dann stellt sich das Problem der Harmonizität
selbst für Bodenmessungen nicht. Zwar existieren einige ältere Landgravimeterbeobachtungen des BAS45,
die durch die angrenzenden Gebirgsanken insofern betroen sein könnten (vgl. Abb. 3.7, unten). Da
diese Daten aber ohnehin mittlerweile historisch und mit größeren Unsicherheiten beha et sind, sollten
mögliche systematische Abweichungen aufgrund der harmonischen Korrektion imRahmen der adaptier-
ten Kollokationsmethode (vgl. Kap. 3.2) weitgehend aufgefangen werden.
45 British Antarctic Survey (Britisches Programm für Antarktisforschung)
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Abb. 3.7: Einzuhaltender Bodenabstand für residuale Geländekorrektionen zur Vermeidung von Berechnungs-
punkten innerhalb der Referenztopographie (hier: Bedmap2 (Fretwell u. a., 2013), 90 km Wellenlänge).




Präzise und hochauösende Geoidmodelle sind eine wichtige Eingangsgröße für die konsistente Quanti-
zierung komplexer geophysikalischer Phänomene des Ozeans und/oder der Kryosphäre. In Meer- und
Schelfeisgebieten vermitteln sie den Höhenbezug bei der Bestimmung von Freibordhöhen und Eisdicken
über die hydrostatische Gleichgewichtsbedingung. Hierzu ist auf regionalen Skalen freilich auch eine Re-
duktion der beobachteten Freibordhöhe um die SST46 (zu einem bestimmten Zeitpunkt) bzw. MDT (im
zeitlichen Mittel) vorzunehmen. Eine Möglichkeit zur Bestimmung von Freibordhöhen ist die Nutzung
der laseraltimetrischen Beobachtungen der ICESat-Satellitenmission. Anders als bei der herkömmlichen
Radaraltimetrie treten wegen der vergleichsweise kleinen ausgeleuchteten Fläche am Boden (ca. 70m
Durchmesser) vereinzelte eisfreie Zwischenräume (Polynias) und Flanken deutlich hervor. Dies bezieht
sich sowohl auf die Wellenform des rückgestreuten Signals als auch die Geometrie benachbarter Einzel-
messungen. Mit begrenzter räumlicher und zeitlicher Auösung lässt sich so die Meeresoberäche auch
in meereisbedeckten Gebieten bestimmen. In diesem Zusammenhang wird ein präzises Geoidmodell
ebenfalls zur Detektion einzelner Beobachtungen der oenen Meeresoberäche benötigt. Die Situation
ist vergleichbar mit dem aus der Photogrammetrie bekannten Beispiel der Topographiebestimmung aus
Laserscan-Daten überWald- oder Siedlungsgebieten. Die dabei üblicherweise zur Anwendung kommen-
den speziellen robusten Filtertechniken („lowest level lter“) schließen meist eine Histogrammanalyse
auf Prolebene ein. Um systematische Verzerrungen des Histogramms durch das Schwerefeldsignal zu
vermeiden, werden im Sinne eines Remove-Restore-Verfahrens die Meereshöhen aus der Laseraltimetrie
um die Geoidhöhe reduziert (z. B. Zwally u. a., 2008). Um auch noch residuale Einüsse (Restfehler des
Geoids, MDT-Signal) entlang der Bodenspur ausschließen zu können, bietet sich ein zusätzlicher Hoch-
passlter und/oder eine Begrenzung des gleitenden Klassikationsfensters an (ebenda). Auf diese Weise
kann schließlich durch Interpolation auch ein ächiges Modell der MSS abgeleitet werden.
Ein alternativer prolbasierter Ansatz zur Klassikation der Meeresoberäche aus ICESat-Daten wird ge-
genwärtig am IPG durch den Autor entwickelt (Schwabe u. a., 2014c, Publikation in Vorbereitung). Dabei
wird erstmals sowohl die Korrelation zwischen Meereisbedeckung und Reektivität47 als auch externe
Information über die Meeresbedeckung aus Fernerkundungsdaten direkt in numerischer Form ausge-
nutzt. Dies geschieht durch multiplikative Zusammenführung aller Indikatoren in einem Indexwert mit
46 Sea Surface Topography (instantane Meerestopographie), vgl. MDT
47 Verhältnis zwischen rückgestrahlter und ausgesendeter Energie des Laserimpulses, in ICESat standardmäßig
als Datenprodukt mitgeliefert
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anschließendemSchwellwertoperator. DerVorteil dieserMethode ist, dass siewesentlich unempndlicher
ist gegenüber a) unterschiedlichen Rauschniveaus über rauem Ozean, Polynias und verschiedenen Meer-
eisarten und b) residualem Geoid- oderMDT-Signal, da nicht allein die Höheninformation herangezogen
wird. Weil Fallunterscheidungen verschiedener charakteristischer Verteilungsmuster auf dieseWeise ent-
behrlich sind, erfüllt der robuste Ansatz zugleich auch die kritische Anforderung der Automatisierbarkeit
für eine ächendeckende Anwendung.
4.2 MDT UND MITTLERE OZEANSTRÖMUNG
Die Genauigkeit und Auösung des Geoidmodells beeinusst die Klassikation der Meeresoberäche
(vgl. Kap. 4.1) selbst nur sekundär. Ein konsistentes Geoid, d. h. ohne Restsignal der MDT, ist jedoch un-
gleich wichtiger für die Berechnung derMDT nach der geodätischen Methode und die Ableitung geostro-
phischer Geschwindigkeiten. Am Beispiel der Weddellsee werden in Publikation P I geostrophische Ge-
schwindigkeiten aus verfügbaren MDT-Modellen oder aus einer Kombination einer einheitlichen MSS-
Lösung mit verschiedenen Geoidmodellen abgeleitet. Es zeigt sich, insbesondere im Vergleich mit
EGM2008 (Pavlis u. a., 2012), dass das vorgestellte verbesserte regionale Geoidmodell die südliche Front
des ACC wesentlich besser und in Übereinstimmung mit der Literatur auöst. So bewirken die schon in
Kap. 2.2 diskutierten systematischen Fehlereinüsse auf die RA-gestützte Schwerefeldkartierung oenbar
eine Verschiebung der Fronten in Gebieten starker küstennaher Strömungen (vgl. Antarktischer Küsten-
strom, Publikation P I, Abb. 13). In diesem Kontext ermöglicht die in Publikation P I demonstrierte Ver-
schneidung mariner Schwereinformation aus RA mit genuin terrestrischen gravimetrischen Daten eine
Entkopplung von Geoid- und MDT-Signal.
Eine Validierung dieser Geschwindigkeitsfelder über ozeanographische in-situ-Beobachtungen gestaltet
sich allgemein äußerst schwierig, da Letztere in den Meereisgebieten nur sporadisch und unter großem
Aufwand (Messungen an Bord von Expeditionsschien, z. B. F/S Polarstern) möglich sind. Zugleich kann
die RA, je nach Grad und Dauer der Meereisbedeckung regional variierend, zeitliche Schwankungen nur
eingeschränkt erfassen. Saisonale Bias in derMSS, und damit in derMDT und den abgeleiteten geostrophi-
schen Geschwindigkeiten, sind somit nicht auszuschließen. Sie sind auch nicht oder nur begrenzt rekon-
struierbar, da tägliche oder monatliche Lösungen der SSH48 bzw. MSS in Meereisgebieten nicht (ächen-
deckend) verfügbar sind.
4.3 HYDROSTATISCHES GLEICHGEWICHT SUBGLAZIALER SEEN
Ein spezielles Anwendungsfeld für Freibordhöhen sind subglaziale Seen. Vom Zustand des hydrostati-
schen Gleichgewichts kann ausgegangen werden, wenn der See eine entsprechende Ausdehnung erreicht
(Rémy u. a., 1999; Ewert u. a., 2012) und der Eisschild sich in einer homogenen ießenden Bewegung ohne
nennenswerte Eigendynamik bendet, sodass er außerhalb der Gründungszone frei aufschwimmen kann.
Die Besonderheit liegt darin, dass das Gleichgewichtsniveau und somit auch die Freibordhöhen nicht für
Beobachtungen zugänglich sind. Der scheinbare Seespiegel („apparent lake level“) kann aber aus Messun-
gen der Eisoberächenhöhe und der Eisdicke bestimmt werden, sofern das Dichteverhältnis zwischen Eis
und Seewasser als bekannt vorausgesetzt werden kann. Um die Gleichgewichtshypothese zu überprüfen,
ist aber auch hier die Verknüpfung mit Schwerefeldinformation notwendig (Ewert u. a., 2012). In diesem
Kontext untersucht Publikation P II am Beispiel des Vostoksees die Signikanz einer regionalen Geoid-
lösung im Vergleich zu einem reinen Satellitenmodell aus GOCE. Es zeigte sich, dass das aus verfügbaren
regionalen geophysikalischen Daten (Schwere, Eisoberächenhöhen, Subglazialtopographie) abgeleitete
residuale Geoidsignal im zentralen Seegebiet (0,56m SD49) gegenüber den Restvariationen des scheinba-
48 Sea Surface Height (Meeresoberächenhöhe)
49 Standard deviation (Standardabweichung)
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ren Seespiegels50 (0,26m SD) deutlich überwiegt. Die Relevanz einer regional verfeinerten Geoidlösung
für dieses Anwendungsbeispiel ist somit evident.
Streng genommen ist für den scheinbaren Seespiegel nicht die Geoidhöhe, sondern das Schwerepotential
(Störpotential) in Höhe des Seespiegels selbst maßgeblich. Aus Sicht der Potentialtheorie erfordert die ex-
akte Überprüfung der Gleichgewichtshypothese somit eineHöhenfortsetzung des Störpotentials, nämlich
von der Eisoberäche durch die topographischen Massen des Eisschilds hinab bis zum (genäherten) See-
spiegel. Dies ist der Fall, da aus der Schwerefeldmodellierung zweckmäßigerweise Höhenanomalien an
der Eisoberäche erhalten werden (vgl. Kap. 3.1, 3.2). Zugleich ist wegen der Inklination der Äquipoten-
tialächen die Parametrisierung des Seespiegels über einen konstanten metrischen Bias theoretisch nicht
exakt. In Strenge müssten die Berechnungen in Einheiten des Potentials oder zumindest unter Berück-
sichtigung eines breitenabhängigen Trends vorgenommen werden. Es konnte aber nachgewiesen werden,
dass bei alleiniger Betrachtung der Seespiegelresiduen ein konstanter metrischer Biasparameter praktisch
ausreicht. Jedoch reagiert in einer simultanen Schätzung der Dichteparameter sehr sensitiv auf den Ef-
fekt, sofern er nicht angemessen berücksichtigt wird. Für eine umfassende Diskussion des Sachverhalts
sei insbesondere auf die Abschnitte 4.1 und 4.3 in Publikation P II verwiesen.
Gewissermaßen steht die Aufgabe der Höhenfortsetzung in Analogie zur bekannten Geoid-Quasigeoid-
Separation, für die in der Litatur häug eine Approximation über die Bougueranomalie propagiert wird
(z. B. Hofmann-Wellenhof und Moritz, 2005). Diese entspricht aber aus theoretischer Sicht tatsächlich
auch nur einer Fortsetzung des Störpotentials zwischen Oberäche und Geoid (Flury und Rummel, 2009;
Sjöberg, 2010). Publikation P III stellt vor diesem Hintergrund einen adaptierten Ansatz vor, welcher von
der Schwerestörung ausgeht und zudem eine verfeinerte praxisgerechte Approximation unter Berücksich-
tigung des vertikalenGradienten und des indirekten Eektes der Topographie realisiert. EineVerallgemei-
nerung dieser Vorgehensweise auf beliebige Äquipotentialächen ist denkbar (z. B. iterative Bestimmung
der geometrischen Lage einer beliebigen Äquipotentialäche).
Für das Beispiel des Vostoksees konnte jedoch nachgewiesen werden, dass die Fortsetzung um die Frei-
bordhöhe nur wenige Zentimeter ausmacht. Im Hinblick auf die Genauigkeit der Höhenanomalien mag
der resultierende Eekt ggf. signikant sein. Im Vergleich mit der Unsicherheit der Freibordschätzung ist
er aber ohne Bedenken vernachlässigbar, insbesondere weil er sich primär als Bias bemerkbar macht und
die Genauigkeit des absoluten Seespiegels ohnehin in viel größerem Maße von der Kenntnis des korrek-
ten Dichteparameters (bzw. des Firnparameters δ) abhängt (Publikation P II, Abschnitt 4.2). In der Praxis
stellt das Quasigeoid somit eine ausreichende und gegenüber dem Geoid zweckmäßigere Näherung für
das Störpotential auf dem Niveau des scheinbaren Seespiegels dar.
4.4 BETRACHTUNGEN ZUR FEHLERFORTPFLANZUNG
In der Geodäsie gilt der Grundsatz: Ein Ergebnis gewinnt nur an Signikanz, wenn Aussagen zur Genau-
igkeit bzw. Zuverlässigkeit getroen werden können. Geeignete Kriterien können innere (formale Fehler-
schätzung im Rahmen einer Ausgleichung) oder äußere (Vergleich mit unabhängigen Daten von mög-
lichst übergeordneter Qualität) Genauigkeitsmaße sein. Im ersten Fall wird man natürlich zunächst eine
möglichst rigorose Fehlerfortpanzung auf der Basis vollbesetzter Kovarianzmatrizen anstreben, um der
spektralen Charakteristik von Signal und Rauschen Rechnung zu tragen. Von besonderer Bedeutung ist
diese Information immer dann, wenn mehrere komplementäre Größen mit unterschiedlicher spektraler
Signatur kombiniert werden sollen.
Ein bekanntes Beispiel hierfür ist die Kombination von Vertikalbeschleunigungen aus kinematischer Sa-
tellitenpositionierung (langzeitstabil) undTrägheitssensoren (kurzzeitstabil) für dieAerogravimetrie.We-
gen der Schwierigkeit, Geoid und Ozeandynamik zu separieren, gilt dies aber insbesondere auch für
die zunächst mathematisch simpel (vgl. Gl. 1) erscheinende Anwendung der geodätischen MDT. Bei den
50 aufgrund von Messabweichungen, Modellhypothesen und ggf. unkompensierter lokaler Oberächentopo-
graphie
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meisten konventionellen Ansätzen zur Berechnung der geodätischenMDTwird spektrale Konsistenz zwi-
schen MSS und Geoidhöhen durch Filterung im Orts- oder Frequenzbereich herbeigeführt (Albertella
u. a., 2012). In diesem Fall ist eine Quantizierung des Rauschspektrums der MDT schwierig. So liefern
z. B. die DTU-Modelle (Andersen und Knudsen, 2009; Andersen u. a., 2010; Andersen, 2010) keine Feh-
lermaße für die abgeleiteten Größen (Schwereanomalien, MDT), sondern lediglich ein Gitter von Inter-
polationsfehlern der MSS. Ähnliches gilt für die Abbildung der zur Ableitung geostrophischer Geschwin-
digkeiten notwendigen numerischen Dierentiation in der Fehlerfortpanzung. Hier wäre alternativ die
Parametrisierung über eine Kugelfunktionsentwicklung denkbar. Allerdings existieren auch für diese An-
wendung schon Ansätze einer direkten, rigorosen spektralen Gewichtung mit voller Kovarianzmatrix im
Rahmen einer Ausgleichung (z. B. Becker u. a., 2012). Sollte hierbei immer noch ein zusätzlicher Filter als
notwendig erachtet werden, so ließe er sich, über das Äquivalent der Spektraldichte, zweckmäßig als eine
auf die Kovarianzmatrix anzuwendende Operation beschreiben (Schuh, 2003). Solche ezienten nume-
rischen Kollokationsverfahren, auch „fast collocation“ (Bottoni und Barzaghi, 1993) genannt, basieren auf
derMethode konjugierter Gradienten und vermeiden die explizite Inversion der Kovarianzmatrix der Be-
obachtungen (Alberts, 2009). Sie erfordern jedoch gleichförmig verteilte und periodische Daten, damit
die Kovarianzmatrix bestimmte Voraussetzungen (z. B. Töplitz-Struktur) erfüllt (Schuh, 2003). Dies ist
bei den im Rahmen dieser Arbeit behandelten Beispielen nicht der Fall.
Das ozeanographische Modell von AVISO5¹ (Rio u. a., 2011) bietet zumindest punktweise Fehlermaße für
die MDT und die Komponenten des geostrophischen Geschwindigkeitsvektors. Jedoch sind diese im Ge-
biet derWeddellsee nur in den Bereichen, wo auch ozeanographische in-situ-Daten eingegangen sind, re-
präsentativ. In den vonMeereis beeinusstenBereichen enthält dasModell Lücken oder stützt sichwieder-
um allein auf eine vorläuge geodätischeMDT. Für diese Gebiete werden die Genauigkeiten dann auch nur
als konstant angenommen. Angesichts der Rahmenbedingungen in den polaren Gebieten (vgl. Kap. 2.1)
erscheint eine rigorose Kovarianzfortpanzung für die in Kap. 3 vorgestellten Methode der Geoidmodel-
lierung weder praktisch umsetzbar noch angemessen:
1. Es mangelt bereits an adäquater Information über die Fehlerkovarianz der terrestrischen Schwere-
daten (Rauschmatrix Cnn), der Topographiedaten und, im Hinblick auf die MDT, auch der MSS.
2. Wird bei der Prädiktion mittels Kollokation mit residualen Daten gearbeitet, so beziehen sich auch
die abgeleiteten Genauigkeitsmaße entsprechend nur auf den residualen Signalanteil. Bei der
Remove-Restore-Methode ist aber in der Literatur eine rigorose Kovarianzfortpanzung, ja selbst
eine einfache Varianzfortpanzung, bisher nicht mitgedacht worden. Zwar ließe sich, wenn auch
unter großem rechnerischen Aufwand, jeweils für den zu reduzierenden und zu restaurierenden
Anteil des GGM eine entsprechende Rauschkovarianzmatrix über die sphärisch-harmonische Syn-
these hinweg ableiten. Für den Anteil der residualen Topographie steht ein solcher mathematischer
Formalismus, welcher die Kovarianz- oder auch nur Fehlerfortpanzung für die Integration eines
DGM beschreibt, jedoch nach Kenntnis des Autors auch auf absehbare Zeit nicht zur Verfügung. Als
Alternative zur Berücksichtigung der unterschiedlichen Sensitivität von Geoid und Schwere auf ein
gegebenes Topographiemodell wurden in Publikation P II (Abschnitt 3.2) umfangreiche Untersu-
chungen zur Konvergenz der RTM-Beiträge in Abhängigkeit vom Integrationsradius vorgenommen,
welche im Gesamtfehlerhaushalt im Sinne einer Maximalabschätzung genutzt werden können.
3. Im Fallbeispiel Weddellsee (Publikation P I) würde eine rigorose Kovarianzfortpanzung durch die
Au eilung in überlappende Kacheln (mit unterschiedlichem Kovarianzmodell) erschwert. Davon
abgesehen können, entsprechend des Datenumfangs, Kovarianzmatrizen von solch großer Dimen-
sion am IPGmomentan nicht verarbeitet werden. Aus diesem Grund wurde ein pragmatischer An-
satz verfolgt, bei dem die resultierende Ungenauigkeit des nalen Geoidmodells punktweise als
jeweils größerer Betrag entweder des formalen Prädiktionsfehlers oder der tatsächlichen mittleren
quadratischen Abweichung (RMS5²) zwischen den überlappenden Kacheln deniert wurde (Publi-
51 Archiving,Validation and Interpretation of SatelliteOceanographicData (Datenportal für Radaraltimetrie am
CNES)
52 Rootmean square (quadratischer Mittelwert)
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kation P I, Abschnitt 5).
4. Bezüglich der prädizierten Größen liefert die Kollokation zwar auch bei einer diagonalen Rausch-
matrix formal voll besetzte Kovarianzmatrizen. In der verwendeten GRAVSOFT-Routine GEOCOL
ist diese Option allerdings nur experimentell implementiert und nicht ausreichend dokumentiert.
Der Standardfall ist vielmehr die Ein- und Ausgabe einfacher Standardabweichungen (Eingabe: pro
Datensatz oder pro Einzelbeobachtung, Ausgabe: pro Prädiktion).
5. Im Fallbeispiel Vostoksee (Publikation P II) steht nur ein bereits gegitterter Schweredatensatz mit
einheitlicher Genauigkeitsangabe zur Verfügung. Die prädizierten Fehlermaße der Kollokation
spiegeln daher primär Kanteneekte wider. Insofern erscheint auch für das nale verbesserte Geo-
id ein einheitliches Fehlermaß unter Berücksichtigung des RTM-Anteils (siehe Punkt 3) als ausrei-
chend.
Aus diesenGründen konnte imRahmen von Publikation P I ohneWeiteres keine formale Fehlerfortpan-
zung fürMDT und geostrophische Geschwindigkeiten durchgeführt werden. Statt dessen wurde, unter Fi-
xierung der MSS aus DTU10, der Einuss unterschiedlicher Geoidmodelle und Filterwellenlängen auf die
Muster derGeschwindigkeitsfelder lediglich qualitativ studiert (Publikation P I, Abb. 13). Eine numerische
Abschätzung (z. B. mittels Monte-Carlo-Simulation), wie sich Rauschmuster derMDT in der Geostrophie
abbilden, könnte Gegenstand zukün iger Untersuchungen sein.

5 ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK
Die GOCE-Mission endete erfolgreich am 11.11.2013 nach einer weit über die ursprünglichen Planungen
hinaus verlängertenMissionsdauer. Dank ihr konnte das Schwerefeld der Erde bis zu einer, mit Ausnahme
eines Pollochs von ca. 1500 km Durchmesser, global ächendeckenden Auösung von ca. 80 km (Halb-
wellenlänge) mit nie dagewesener Genauigkeit allein aus Satellitenmessungen bestimmt werden. Die in
dieser Arbeit betrachteten Fallbeispiele legen jedoch nahe, dass für kleinskaligere Anwendungen bzw.
Phänomene weiterhin der Bedarf zur regionalen Geoidverbesserung besteht.
Im Folgenden sollen die Fragestellungen aus Kap. 1 noch einmal aufgegrien und in der Zusammenschau
abschließend beantwortet werden:
⊳ Welche direkten und/oder indirekten Implikationen hat die Eisbedeckung für die regionale Geoidmo-
dellierung?Welche Zusammenhänge undWechselwirkungen bestehen dabei unmittelbar undmittelbar
zwischen den einzelnen relevanten Aspekten?
⊳ Welche Auswirkungen hat die Eisbedeckung auf die Datengrundlage?
Wie in Kap. 2 ausführlich diskutiert wurde, bestehen umfangreiche direkte und indirekteWechselwirkun-
gen zwischen den beobachtbaren Phänomenen (z. B. Meereiskonzentration und Strömungsverhältnisse
bzw.MDT) einerseits und zwischen Phänomenen und schwerefeldbezogenen Daten andererseits (z. B. Be-
einussung der Radaraltimetrie durch Meereisbedeckung, direkter gravitativer Eekt des Eisschildes). In
Abb. 5.1 wurde versucht, diese Zusammenhänge zu visualisieren. Das gezeigte Schema erhebt allein aus
Gründen derDarstellbarkeit nicht denAnspruch aufVollständigkeit. Es soll lediglich einen Eindruck über
die Komplexität vermitteln.
⊳ WelcheMethoden sind unter diesen Bedingungen geeignet? InwieweitmüssenAnpassungen vorgenom-
men werden?
Die Kombination von Satellitendaten mit regionalen bodennahen (terrestrischen) Daten mittels des eta-
bliertenRemove-Restore-Verfahrens bietet hierfür eineMöglichkeit. Die in denVeröentlichungen vorge-
stellten Ergebnisse legen nahe, dass für die praktische Umsetzung die Kollokation residualer Beobachtun-
gen eine exible und geeignete numerische Methode ist, die der Situation in der Antarktis, insbesondere
bezüglich der Datengrundlage, Rechnung trägt. Weiterhin kann die Berücksichtigung der Eisbedeckung
bei der Berechnung residualer Geländekorrektionen zweckmäßig durch einfache Überlagerung der un-
terschiedlichen Dichtehorizonte bzw. -kontraste realisiert werden.
⊳ Welche Phänomene bzw. Größen sind schwerefeldbezogen und kommen daher als Anwendungsfelder
für die Schwerefeldmodellierung in Betracht?
In dieser Arbeit wurden beispielha für den marinen Sektor die MDT bzw. geostrophische Geschwin-
digkeiten und für den kontinentalen Sektor das hydrostatische Gleichgewicht (d. h. die Freibordhöhen)
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Abb. 5.1: Bedingungen bei der Schwerefeldmodellierung in polaren Gebieten.
subglazialer Seen untersucht. Entsprechend lassen sich präziseGeoidmodelle natürlich auch auf Schelfeise
allgemein anwenden. Horwath u. a. (2006) demonstrieren, wie das Schwimmgleichgewicht unter Kennt-
nis aller anderen Parameter (Eisoberächenhöhen, Eisdicken, Geoid, Dichten von Eis und Meerwasser)
genutzt werden kann, um in Umkehrung den Firnparameter δ (akkumulierte Abweichung der tatsächli-
chen Dicke der oberen Firnschicht von einer massenäquivalenten Schicht reinen Eises) zu bestimmen. In
Meereisgebieten hingegen können Geoidmodelle im Sinne eines Hochpasslters hilfreich bei der nume-
rischen Klassikation von Rückkehrimpulsen eines Laseraltimeters sein (Schwabe u. a., 2014c).
Bei den subglazialen Seen stehen derzeit plötzliche Ausussereignisse im Fokus der Wissenscha (z. B.
Gray u. a., 2005; Evatt u. a., 2006; Wingham u. a., 2006; Fricker u. a., 2007; Stearns u. a., 2008; Jordan u. a.,
2010; Pattyn, 2013). Vor diesem Hintergrund können in den gegründeten Randbereichen eines subglazia-
len Sees die Abweichungen des prädizierten scheinbaren Seespiegels als eine Art hydrologische Barriere
interpretiert werden. Richter u. a. (2014) nutzen die Ergebnisse aus Publikation P II (Abb. 9) entsprechend,
um für den Vostoksee erstmals mögliche Austrittsstellen und, anhand eines Modells der Subglazialtopo-
graphie, wahrscheinliche Aususskanäle abzuschätzen.
⊳ Ist das Auösungsvermögen der gegenwärtigen Satellitenmodelle für die geophysikalischen Untersu-
chungsgegenstände in den Polargebieten ausreichend?Wenn dies nicht der Fall ist, welche Anwendun-
gen erfordern hochaufgelöste regionale Geoidmodelle?
Für die Anwendung des hydrostatischen Gleichgewichts subglazialer Seen konnte das Erfordernis ei-
nes hochaufgelösten regionalen Geoidmodells zweifelsfrei nachgewiesen werden (s. u.). Bei der geodäti-
schenMDT im Gebiet der Weddellsee liegen die Dinge etwas anders. Mit dem verwendeten GOCE-Modell
EIGEN-6S konnten die großräumigen Strömungsmuster gut aufgelöst werden. Lediglich in Gebieten star-
ker, kleinräumig begrenzter Geschwindigkeitsgefälle, z. B. im Bereich des ACC nordwestlich der Antark-
tischen Halbinsel, macht sich die gesteigerte Auösung des regionalen Geoidmodells in einer deutlich
prägnanteren Ausbildung der Fronten bemerkbar (vgl. Publikation P I, Abb. 13).
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Fallstudie Weddellsee – MDT und Heterogenität
⊳ Sind aus Satellitenaltimetrie abgeleitete marine Schwerefeldmodelle in stark vonMeereis beeinussten
Gebieten zuverlässig und genau? Sind sie angesichts möglicher Resteekte der MDT überhaupt (allein)
geeignet für ozeanographische Fragestellungen? Wie lässt sich möglicherweise das „Münchhausen-
Problem“ lösen?
⊳ Können vor diesem Hintergrund terrestrische Schweredaten, selbst wenn sie lückenha und heterogen
sind, einen Beitrag zur Verbesserung des Geoids liefern?
⊳ Wie lassen sich zu diesem Zweck gegebenenfalls die Stärken dieser beiden Beobachtungsarten kombi-
nieren?
Publikation P I zeigt, dass marine Schwerefeldmodelle aus Radaraltimetrie in Gebieten mit ganzjährig
hoher Meereiskonzentration große Dezite (signikante Bias, starkes Rauschen) aufweisen, welche, bei
Anwendung dieserModelle für die Berechnung einer geodätischenMDT, zu verfälschten geostrophischen
Strömungsmustern führen. Eine Kombination aller verfügbaren terrestrischen Daten mit Satellitendaten
(aus GGM) einerseits und den marinen Schwereanomalien aus RA andererseits (vgl. Kap. 3.2) ermöglicht
es auch unter den gegebenen Bedingungen, die Vorteile5³ aller Datenquellen zu verbinden und so Geoid
und MDT gleichzeitig auf kleineren Skalen zu verbessern.
Fallstudie Vostoksee – Hydrostatisches Gleichgewicht
⊳ Wie genau lässt sich der scheinbare Seespiegel aus den verfügbaren geophysikalischenDaten theoretisch
bestimmen? Wie groß sind die tatsächlich beobachteten Abweichungen von der Gleichgewichtslage?
⊳ Wie groß ist der Beitrag des regionalen Geoidmodells gegenüber globalen Satellitenmodellen? Ist er für
den scheinbaren Seespiegel signikant?
⊳ Welche Ausdehnung besitzt die Aufsetzzone?
⊳ Ist es möglich, das Dichteverhältnis zwischen Eis und Seewasser zu bestimmen?
Entsprechend der in der Literatur berichtetenGenauigkeit der Eisdickenmessungen liegt das zu erwarten-
de Genauigkeitsniveau des scheinbaren Seespiegels, unter Anwendung der Gleichung für das Schwimm-
gleichgewicht, bei ca. 1,5m. Allein auf Basis dieser einfachen Abschätzung ist der potentielle Beitrag eines
regionalen Geoidmodells nicht auf den ersten Blick ersichtlich. Jedoch muss hier zwischen der absolu-
ten Genauigkeit und der relativen Präzision der Beobachtungen unterschieden werden. Die absolute Lage
des scheinbaren Seespiegels kann ohnehin nur so genau bestimmt werden, insoweit der Firnparameter δ,
welcher auch den Fehlerbeitrag des angesetzten Dichtequotienten auängt, bekannt ist. Jedoch betragen,
unter Anwendung des verfeinerten regionalen Modells, die residualen Abweichungen des prädizierten
scheinbaren Seespiegels lediglich 0,26m (SD) und lassen somit, andere Fehlereinüsse an dieser Stelle au-
ßer Acht lassend, auf eine Präzision der Eisdicken von maximal 3m (SD) schließen. Das residuale Signal
des regionalen Geoids im Vergleich zum GOCE-Hintergrundmodell (0,56m SD) erscheint nun eindeutig
signikant. Die Aufsetzzoneweist nach visueller Abschätzung eine Breite von ca. 10 bismaximal 15 km auf,
womit bisherige Untersuchungen (z. B. Rémy u. a., 1999) bestätigt werden. Weisen die residualen Abwei-
chungen vom mittleren Seespiegel in ihrer räumlichen Verteilung eine Korrelation mit der Eisdicke auf,
so lässt sich per Regression ggf. ein residualer Zuschlag zum a-priori angesetzten Dichtequotienten schät-
zen. Bei der Formulierung des Seespiegels inmetrischen Einheitenmuss jedoch der scheinbare Trend, der
durch die höhen- und breitenabhängige Inklination der Äquipotentialächen des Normalschwerefeldes
entsteht, entsprechend berücksichtigt und reduziert werden. Die vorgestellte Methode zur Parametrisie-
rung undÜberprüfung des hydrostatischenGleichgewichts kann auf weitere (vermutete) subglaziale Seen
übertragenwerden. Aufgrund derDynamik des Eisschildes gilt vereinfacht im Sinne einer hinreichenden,
53 Radaraltimetrie: ächendeckende Verfügbarkeit und hohe Auösung, terrestrische Daten: nicht beeinusst
von MDT, globales Satellitenmodell: Referenzierung im langwelligen Bereich im Sinne des Remove-Restore-
Ansatzes
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aber nicht notwendigen Bedingung:Wenn die Beobachtungen von Eishöhen, Eisdicken, Quasigeoid und,
soweit bekannt, Firnparameter im Einklang mit dem Schwimmgleichgewicht sind, dann handelt es sich
um einen subglazialen See; umgekehrt kann ein subglazialer See nur aufgrund der Falsizierung des hy-
drostatischen Gleichgewichtszustands nicht ausgeschlossen werden.
ImRahmen dieser Arbeit konnten nicht alle Aspekte zur regionalenGeoidmodellierung in polarenGebie-
ten abschließend untersucht werden. Insbesondere steht die Verarbeitung aller verfügbaren terrestrischen
Schweredaten für ein antarktisweites, ächendeckendes Geoidmodell im Rahmen des AntGG noch aus.
Hierfür bietet sich, nach notwendigen Modikationen, z. B. im Hinblick auf die Wahl und Auösung des
GGM im Bereich des GOCE-Pollochs, das in Publikation P I erprobte Prozessierungsschema an. Die in Pla-
nung bendliche Flugzeugmission ANTHALO könnte entscheidend zur Ergänzung des Schweredatenbe-
stands und zur Schließung der großräumigen Datenlücken, insbesondere im Bereich des GOCE-Pollochs,
beitragen.
Weitere Arbeiten könnten die vertie e Analyse topographischer Eekte, z. B. die Abweichungen durch
Approximationen wie felsäquivalente Topographie o. ä., umfassen. In Bezug auf die theoretisch exak-
te Berechnung residualer Geländekorrektionen bietet der Ansatz der harmonischen Korrektion (Fors-
berg und Tscherning, 1997) noch Potential zur Weiterentwicklung. Ein anderer denkbarer Ansatz, der
eine harmonische Korrektion komplett vermeidet, und somit auch besonders für nicht-polare Gebiete
geeignet wäre, ist eine überbestimmte vertikale Interpolation in mehreren Ebenen. Berechnet man die
RTM-Eekte (lagemäßig punktweise) in verschiedenen Höhen oberhalb der Topographie, so lässt sich
mittels einer ausgleichenden Funktion eine harmonische Fortsetzung auf beliebige Niveaus realisieren.
Zweckmäßigerweise können auf diese Weise auch Potential, Schwere und Schweregradienten konsistent
in einem gemeinsamen funktionalen Modell zusammengeführt werden, z. B. als Polynom 4. Ordnung
in V :




= 4ah3 + 3bh2 + 2ch + d , (5)
∂2V
∂h2
= 12ah2 + 6bh + 2c. (6)
DasVorgehen lässt sich so interpretieren, dass, anders als im ursprünglichenKontext der topographischen
Reduktionen, gar keine konkrete Regularisierung stattndet. Vielmehr wird lediglich aus der Perspektive
der Remove-Restore-Technik, ähnlich dem langwelligen GGM-Anteil, der harmonische kurzwellige Anteil
einer wie auch immer gearteten, realistischen Massenverteilung zunächst reduziert und später konsistent
wieder restauriert, was eine gesonderte Betrachtung harmonischer Korrektionen oder indirekter topogra-
phischer Eekte unnötig macht. Zudem wird, sobald das Interpolationsmodell einmal mit ausreichender
Auösung in einem regelmäßigen Gitter bereitgestellt ist, der zusätzliche numerische Aufwand pro Be-
rechnungspunkt bei der Geoidmodellierung minimiert. Entsprechend kann der Ansatz auch für die e-
ziente Berechnung des GGM genutzt werden. Für die Antarktis wurde durch den Autor auf Grundlage des
Topographiemodells Bedmap2 bereits ein entsprechendes vorläuges RTM-Produkt abgeleitet (Abb. 5.2).
Eine weitere Erprobung dieses vorgeschlagenen Verfahrens sowie der Vergleich mit der harmonischen
Korrektion im Rahmen einer geschlossenen Simulation (z. B. unter Verwendung von EGM2008 über Eu-
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Abb. 5.2: Residuale Geländekorrektionen an der antarktischen Eisoberäche, berechnet aus einem vertikalen
Interpolationsmodell entsprechendGl. 4mit 6 Ebenen in 5–10 kmHöhe.Oben: Schwerestörungen, un-
ten: Höhenanomalien. Grundlage: Topographiemodell Bedmap2 (Fretwell u. a., 2013), Wellenlänge der
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P I REGIONALES GEOID DER WEDDELLSEE, ANTARKTIS, AUS
HETEROGENEN BODENNAHEN SCHWEREDATEN
ZUSAMMENFASSUNG DER PUBLIKATION
Das Gebiet der Weddellsee spielt eine bedeutende Rolle für die Zirkulation im Südlichen Ozean und
damit im gesamten Weltmeer. Zugleich ist die Kenntnis der Prozesse und ihrer kennzeichnenden Pa-
rameter in dieser Region, insbesondere aufgrund der schweren Erreichbarkeit durch die teils ganzjährige
Meereisbedeckung, noch sehr begrenzt. Gemäß der Geostrophie bilden sich Meeresströmungen an der
Oberäche auf charaktistischen zeitlichen und örtlichen Skalen in Änderungen der Meeresoberäche re-
lativ zur Äquipotentialäche des Schwerefeldes, dem Geoid, ab. Dieser geometrische Eekt ist als (mittle-
re) dynamische Ozeantopographie (MDT, DOT) bekannt und kann neben ozeanographischen Messungen
durch Kombination moderner geodätischer Beobachtungstechniken (Altimetrie, Gravimetrie) bzw. Mo-
delle (mittlere Meereshöhen, Geoidhöhen) bestimmt werden.
Jedoch sind gerade in diesem Gebiet geeignete Datensätze aufgrund der klimatischen Bedingungen äu-
ßerst rar. Die Verwendung von seinerseits aus Satellitenaltimetrie abgeleiteten Schwerefeldmodellen ist
zum einen wegen der Gefahr der gegenseitigen Korrelation nicht ratsam. Zum anderen werden auch diese
Datensätze in ihrer Qualität (Abdeckung, Genauigkeit, d. h. systematische Abweichungen und Rauschen)
unmittelbar oder mittelbar durch die Meereisbedeckung beeinusst oder sogar beeinträchtigt.
An diesem Punkt setzt die Publikation an. Es stellt sich die Frage, ob durch Verfahren der regionalen
Geoidmodellierung unter Verwendung unabhängiger gravimetrischer Daten eine Verbesserung gegen-
über den verfügbaren Geoidmodellen möglich ist.
Ausgehend von einer vertie en Literaturstudie werden zunächst ausgewählte aktuelle marine Schwere-
feldmodelle aus der Radaraltimetrie analysiert. In einem numerischen Vergleich untereinander und mit
unabhängigenDaten aus Flugzeuggravimetrie der IceBridge-Mission konnten sowohl ein um einVielfaches
höheres Rauschniveau (im Bereich durchgängiger und permanenter Meereisbedeckung) als auch signi-
kante systematische Abweichungen auf mittleren Skalen (in küstennahen Bereichen und Gebieten mit
ausgeprägten Strömungsmustern) identiziert werden. Diese Eekte betreen sämtliche derzeit verfüg-
baren hochauösenden kombinierten globalen Schwerefeldmodelle (z. B. EGM2008). Die Größenordnung
und räumliche Verteilung der formalen Ungenauigkeit für das gegitterte Schwereanomalieprodukt von
EGM2008 erscheint realistisch und korrespondiert mit der Meereisbedeckung.
Anknüpfend an diese Diagnose erfolgt eine Bestandsaufnahme der verfügbaren bodennahen (d. h. ter-
restrischen, marinen und ugzeuggestützten) gravimetrischen Daten, welche bisher nicht Eingang in die
besagten globalen Modelle gefunden haben. Sie werden hinsichtlich ihrer Abdeckung, Genauigkeit und
Konsistenz diskutiert. Das Leitmotiv bildet dabei der Begri der Heterogenität, welche angesichts des po-
laren Umfelds besonders stark ausgeprägt ist.
Die regionalen gravimetrischen Daten werden anschließend für die regionale Geoidverbesserung ange-
wendet. Um auch den regionalen Einuss kontinentaler Anomalien auf das marine Geoid bestmöglich
zu erfassen, erstreckt sich das Arbeitsgebiet auch auf einen entsprechenden Landbereich der Westantark-
tis. Große Datenlücken, eine geringe Redundanz, variierende Flughöhen und eine uneinheitliche Auf-
lösung und Genauigkeit der teilweise unkalibrierten Daten erforderten einen robusten und pragmati-
schen methodischen Ansatz. Dessen Gerüst bildet das in der regionalen Schwerefeldmodellierung häug
angewendete Remove-Restore-Verfahren, wobei langwellige Signalanteile eines satellitengestützten glo-
balen Modells („satellite-only“ GGM) und kurzwellige Signalanteile der residualen Geländetopographie
zumAbzug gebracht werden. Die Prädiktion von residualen Höhenanomalien erfolgt mittels LSC (Tscher-
ning und Rapp, 1974; Tscherning, 2013). In diesem Zusammenhang konnte demonstriert werden, dass im
Sinne eines Einschrittverfahrens alle Beobachtungen an ihren ursprünglichen Positionen innerhalb ei-
nes kleinräumigen Gebietes (Kachel) gemeinsam verarbeitet und in einen harmonisierten Datenverbund
überführt werden können, sofern für jeden Datensatz bzw. jedes Prol ein individueller Osetparameter
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mitgeschätzt wird. Dabei ermöglicht die simultane Autoprädiktion an jeder einzelnen Beobachtungsposi-
tion die Bestimmung von a-posteriori-Standardabweichungen und, darauf basierend, die Detektion von
Ausreißern mittels eines statistischen Tests und die Iteration von a-priori-Standardabweichungen und
Osetparametern.
Für eine zuverlässige ächendeckende Bestimmung eines hochaufgelösten Geoidmodells sind die boden-
nahen Schweredaten aber in großenTeilen derWeddellsee noch immer zu spärlich.Daherwurde neben ei-
ner rein gravimetrischen Lösung (R2) auch eine kombinierte Lösung (R1) erzeugt, bei der die bodennahen
Daten über dem oenen Ozean durch EGM2008-Gitterwerte (mit entsprechender a-priori-Genauigkeit)
ergänzt wurden. Es konnte gezeigt werden, dass dieses Vorgehen speziell dort zu einer Stabilisierung der
Prädiktion führt, wo großeGeoidneigungen au reten, zugleich aber nur vereinzelte gravimetrische Prole
vorhanden sind. Das so abgeleitete Geoid- bzw. Schweremodell ist dann zwar nicht mehr rein gravime-
trisch. Jedoch werden im Vergleich zu den marinen Modellen aus der Radaraltimetrie (EGM2008, DTU10
und SIO/NOAA) systematische Abweichungen oenbar deutlich gemindert. So konnte in den küstennahen
Gewässern an der nordöstlichen Spitze der Antarktischen Halbinsel, hauptsächlich durch den Beitrag der
dort vergleichsweise dichten IceBridge-Prole, ein regionaler Bias von etwa 50mGal gegenüber unabhän-
gigen Schisgravimeterdaten weitgehend eliminiert werden. Ein abschließender Vergleich der regionalen
Lösungen R1 und R2mit EGM2008 (Geoid) und den ausgewählten ursprünglichen IceBridge-Prolen (auch
Schwerestörungen) zeigt einerseits eine gute Übereinstimmung in nicht permanent eisbedeckten Gebie-
ten der Weddellsee und andererseits noch einmal das erhöhte Rauschniveau von EGM2008 in Gebieten
dauerha er Meereisbedeckung. Trotz des Beitrags durch EGM2008 tendiert das kombinierte Modell R1,
auch hinsichtlich der bestimmten Osetparameter und der a-posteriori-Standardabweichungen, hier im
Großen und Ganzen eher zur rein gravimetrischen Lösung R2, weshalb von einer angemessenen Gewich-
tung der Beobachtungen ausgegangen werden kann. Die Abweichungen gegenüber EGM2008 sind signi-
kant und werden für das Gesamtgebiet in graphischer Form und für verschiedene Zonen in tabellarischer
Form angegeben. Über dem Land und dem Schelfeis, wo EGM2008 allein auf GRACE-Daten basiert, liefert
das regionale Modell R1 im quadratischen Mittel eine Verbesserung von 0,75m (Maximum 3,33m).
Das regionale Modell R1 und andere ausgewählte Geoidmodelle (EGM2008, GOCE) wurden schließlich ge-
nutzt, um nach der geodätischen Methode zuerst eine (gelterte) MDT und schließlich geostrophische
Geschwindigkeitsvektoren abzuleiten. Als Modell der MSS wurde hierbei einheitlich DTU10 verwendet.
Ebenso wurden für den Vergleich auch verfügbareMDT-Modelle (DTU10, DTU12, CNES/CLS, DOT2008A) di-
rekt herangezogen. In den Strömungsfeldern konnten markante Unterschiede festgestellt werden. Insbe-
sondere stimmt in der Lösung auf Grundlage des verbesserten regionalen Geoids die Frontlage des ACC
nordwestlich der AntarktischenHalbinsel wesentlich besser mit dem gemäß der Literatur zu erwartenden
Bild (Orsi u. a., 1995) überein.
Die Veröentlichung geht damit über den bisherigen Stand der Literatur hinaus. Sie stellt das erste regio-
naleGeoidmodell einer größeren zusammenhängenden (marinen und kontinentalen) Region derAntark-
tis aus einer Kombination heterogener bodennaher Daten verschiedenster Herkun und Qualität bereit.
Marine Schweremodelle aus Radaraltimetrie werden dabei in diesem Gebiet erstmalig einer vertie en
Qualitätsanalyse unterzogen. Der Beitrag regionaler bodennaher Schweredaten für die regionale Geoid-
modellierung und die Bedeutung eines solchen verbesserten Geoidmodells für die Bestimmung derMDT
wird nachgewiesen. Der vorgestellte Ansatz kann als ein möglicher Prototyp für die zukün ige Prozessie-
rung eines gesamtantarktischen Geoid- und Schweremodells im Rahmen von AntGG dienen.
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ERKLÄRUNG ZUM EIGENANTEIL DES VERFASSERS
Die verarbeiteten Schweredaten lagen zum Teil bereits am IPG vor (z. B. Datensätze VNIIO, ADGRAV, teil-
weise BAS, VISA) oder wurden im Laufe des Bearbeitungszeitraums durch Mirko Scheinert (Datensätze
USAC, teilweise BAS) oder den Verfasser (IceBridge) recherchiert. Letzteres gilt auch für die Recherche, Vor-
verarbeitung und Anwendung des verwendeten Topographiedatensatzes. Für die Geoidmodellierung ka-
men zum Teil Routinen des GRAVSOFT-Pakets (Forsberg und Tscherning, 2008) zum Einsatz: EMPCOV
und COVFIT16 zur Kovarianzmodellierung, GEOCOL17 zur Prädiktion mittels LSC, und TC für die Berech-
nung topographischer Eekte. Hingegen wurde die sphärisch-harmonische Synthese zur Evaluation der
globalen Modelle durch den Verfasser in Fortran95 implementiert, wobei die strengen Formeln gemäß
des GOCE-Nutzerhandbuchs (Gruber u. a., 2009, Kap. 4.4.3.2) zur Anwendung kamen. Lediglich zwei
Hilfsroutinen54 wurden hierfür aus dem Programm shm2func von Franz Barthelmes (Deutsches GeoFor-
schungsZentrum GFZ, Potsdam) übernommen. Ebenfalls eigenständig durch den Autor vorgenommen
wurden die Adaption der RTM-Methode für multiple Dichtekontraste und dafür notwendigeModikatio-
nen am Programm TC sowie die Erstellung der zur Realisierung eines automatisierten Datenusses not-
wendigen Unix-Skripte. Zur Visualisierung und Analyse dienten u. a. die Generic Mapping Tools (Wessel
und Smith, 1998, 2014).
Die Voranalyse und Aufbereitung der Daten, die Konzeption, Durchführung, Auswertung und Darstel-
lung der Berechnungen sowie die Konzeption und Erstellung der Veröentlichung, inklusive der umfang-
reichen Revisionen im Begutachtungsprozess, wurde durch den Verfasser eigenständig durchgeführt. Der
Koautor Mirko Scheinert begleitete den Veröentlichungsprozess durch Diskussionen und Anmerkun-
gen, speziell bezüglich Struktur und Stil des Manuskripts, und trug durch seine Unterstützung bei der
Kommunikation mit dem Journal zur positiven Begutachtung bei.
ONLINE-VERÖFFENTLICHUNG
Die Publikation ist 2014 in englischer Sprache mit dem Titel „Regional geoid of the Weddell Sea, Antarc-
tica, from heterogeneous ground-based gravity data“ im Journal of Geodesy beim Springer-Verlag Berlin
Heidelberg erschienen und unter ❤tt♣✿✴✴❞①✳❞♦✐✳♦r❣✴✶✵✳✶✵✵✼✴s✵✵✶✾✵✲✵✶✹✲✵✼✷✹✲① verfügbar.
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P II MODELLIERUNG DES REGIONALEN GEOIDS IM GEBIET DES
SUBGLAZIALEN VOSTOKSEES, ANTARKTIS
ZUSAMMENFASSUNG DER PUBLIKATION
Weite Teile des Eisschildes über dem subglazialen Vostoksee benden sich im Zustand hydrostatischen
Gleichgewichts. Eine oene, ungestörte Wasseroberäche ist nicht vorhanden, sodass sich als Gleichge-
wichtsäche ein scheinbarer Seespiegel einstellt. Entsprechende Freibordhöhen sind für Beobachtungen
nicht zugänglich, weshalb der hypothetische Seespiegel lediglich unter Annahme des Schwimmgleich-
gewichts aus Eisoberächenhöhen, Eisdicken und Dichteannahmen vorausgesagt werden kann. Für eine
exakte und zuverlässige numerische Überprüfung der Gleichgewichtshypothese subglazialer Seen ist man
dann explizit auf Informationen zum tatsächlichen Schwerepotential, äquivalent auf ein Geoidmodell, an-
gewiesen.
Ausgehend von bisherigen Erkenntnissen über den Vostoksee (z. B. Kapitsa u. a., 1996; Studinger u. a.,
2003a,b, 2004; Filina u. a., 2007; Filina u. a., 2008; Siegert u. a., 2011) stützt sich die Veröentlichung auf
Vorarbeiten am IPG (z. B. Wendt u. a., 2005; Ewert u. a., 2012). Durch Ewert u. a. (2012) wurde bereits
eine erste Bestandsaufnahme des hydrostatischen Gleichgewichts vorgenommen. Die Arbeiten werden
in dieser Publikation wieder aufgegrien und weiter vertie , wobei die Bedeutung des Geoids in den
Vordergrund rückt.
Zum einen wird demonstriert, dass die Auösung globaler Modelle auf Grundlage von GOCE-Messungen
für diese Anwendung nicht ausreicht. Vielmehr muss die Geometrie des scheinbaren Seespiegels mit
einem präzisen regionalen Geoidmodell in Beziehung gesetzt werden. Hierzu konnte ein verfeinertes
Geoidmodell aus einer Kombination geeigneter, frei verfügbarer geophysikalischer Datensätze bzw. Mo-
delle (Schwere, Eisoberächenhöhen, Eisdicken, Wassertiefen) abgeleitet werden. Die so erzielte Verbes-
serung gegenüber GOCE zeigt sich in einer Standardabweichung der Residuen von 0,56m, während der
geschätzte scheinbare Seespiegel im quadratischen Mittel nur um 0,26m von der mittleren Äquipotenti-
aläche abweicht. In diesem Zusammenhang erfolgt eine Fehlerabschätzung, die auch die absolute und
relative Auswirkung vonModellannahmen bezüglich derDichten vonWasser, Eis und der Firnschichtung
diskutiert. Diese Fehlereinüsse lassen sich formal im Firnparameter δ subsumieren.
Zum anderen wird der Ansatz zur mathematischen Beschreibung des Seespiegels weiterentwickelt und
verfeinert. Ewert u. a. (2012) parametrisieren den scheinbaren Seespiegel vereinfacht mittels eines kon-
stanten Biasparameters relativ zumGeoid. Dabei wird jedoch die Änderung des Störpotentials entlang der
Vertikalen zwischen Geoid und Seespiegel genauso außer Acht gelassen wie die Inklination der norma-
len Äquipotentialäche gegenüber dem Ellipsoid aufgrund der Erdabplattung. In der vorliegenden Arbeit
werden diese Eekte erstmals diskutiert und quantiziert. So wird nachgewiesen, dass letzterer Aspekt
sich in einem quasi-linear breitenabhängigen Trend des Biasparameters niederschlägt, der auf den regio-
nalen Skalen des Vostoksees immerhin etwa 30 cm ausmacht. Aus theoretischer Sicht kann dies durch
die explizite Berechnung des tatsächlichen Schwerepotentials auf dem antizipierten Seespiegel umgangen
werden. Angesichts der Ungenauigkeit der Eisdickenmessungen als limitierender Faktor ist jedoch in der
Praxis für die alleinige Bestimmung des scheinbaren Seespiegels bzw. der Residuen die Annahme eines
metrischen Osets völlig ausreichend. Der Trend wirkt sich spürbar nur bei gleichzeitiger Anpassung des
(mittleren) Dichteverhältnisses Eis/Seewasser aus: Da der See sich entlang der Nord-Süd-Achse ausdehnt
und die Eisdicken ebenfalls einen breitenabhängigen Trend aufweisen, kommt es in einer gemeinsamen
Ausgleichung der verbleibenden Residuen zu einer scheinbaren Korrelation zwischen Dichte- und Bias-
parameter. Die Untersuchungen zeigen, dass insofern zuverlässige Ergebnisse nur erhalten werden, wenn
der breitenabhängige Trend des Seespiegels in erster Näherung berechnet und in Abzug gebracht wird.
Die Publikation erweitert damit den Stand der Wissenscha in wesentlichen Punkten. Sie stellt das erste
präzise Geoidmodell für das Gebiet des subglazialen Vostoksees vor. Dabei beschreibt sie, nach Kenntnis
des Autors, erstmals die rigorose und lagemäßig korrekte Berücksichtigung der unterschiedlichen Dich-
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tehorizonte im Rahmen residualer Geländemodelle, während andere Autoren hier mit Vereinfachungen,
z. B. einer felsäquivalenten Topographie (Hirt, 2013, 2014), arbeiten. Der Einuss des Integrationsradius
auf dieKonsistenz topographischer Eekte imSinne des Remove-Restore-Ansatzeswird eingehendnume-
risch untersucht. Die Anwendung des regionalen Geoidmodells belegt dessen Relevanz für den Nachweis
des hydrostatischen Gleichgewichts eines subglazialen Sees. Die Gleichgewichtsbedingung wird verall-
gemeinert für beliebige, nicht mit dem Geoid übereinstimmende Äquipotentialächen formuliert. Die
entwickelte Methodik kann auf weitere (vermutete) subglaziale Seen übertragen und zur Feststellung des
Schwimmgleichgewichts und ggf. der Lokalisation der Aufsetzzone eingesetzt werden.
ERKLÄRUNG ZUM EIGENANTEIL DES VERFASSERS
Die Studie gründet sich auf die frei zugänglichen geophysikalischen Datensätze von Studinger u. a.
(2003). Seewassertiefen wurden durch Sergey Popov von der PMGE55 bereitgestellt. Das Uferpolygon des
Sees (Masolov u. a., 2010) liegt am IPG vor und wurde bereits durch Ewert u. a. (2012) angewendet. Für die
numerischen Untersuchungen kam einerseits das Programmpaket GRAVSOFT (Forsberg und Tscherning,
2008), insbesondere die RoutinenGEOCOL17 und TC, zur Anwendung, andererseits wurde ein vomVerfas-
ser erstelltes Programm zur sphärisch-harmonischen Synthese genutzt (vgl. die entsprechenden Referen-
zen bei Publikation P I). Zur Visualisierung und Analyse dienten dabei u. a. die Generic Mapping Tools
(Wessel und Smith, 1998, 2014).
Die Konzeption, Durchführung undAuswertung der Berechnungen zurGeoidmodellierung und zur Eva-
luierung des hydrostatischenGleichgewichts wurden vomKandidaten allein geleistet. Dies betri speziell
die Betrachtungen undUntersuchungen zur potentialtheoretisch korrekten Behandlung des tatsächlichen
Störpotentials inHöhe des antizipierten scheinbaren Seespiegels sowie zur Zulässigkeit vonVereinfachun-
gen. Die Arbeit führt somit in Teilen die von Heiko Ewert am IPG begonnenen Untersuchungen fort.
Die Erstellung der Veröentlichung und Kommunikation mit dem Journal, inklusive der Revisionen im
Begutachtungsprozess, wurde eigenverantwortlich durchgeführt. Von den Koautoren wirkte dabei ins-
besondere Reinhard Dietrich in Diskussionen und durch Anmerkungen zu Konzeption, Strukturierung
und sprachlichem Stil bei der nalen Version desManuskripts mit. Der Koautor Heiko Ewert unterstützte
zudem die Untersuchungen mit seiner allgemeinen Expertise über die Untersuchungsregion und die ver-
fügbaren Datensätze (speziell Höhenmodelle und Eisdicken). Die Koautorenscha von Mirko Scheinert
gründet sich auf dessen Leitungsfunktion im Projekt AntGG, für das die vorliegenden Ergebnisse einen
Beitrag leisten.
ONLINE-VERÖFFENTLICHUNG
Die Publikation ist 2014 in englischer Sprache mit dem Titel „Regional geoid modeling in the area of
subglacial Lake Vostok, Antarctica“ im Journal of Geodynamics bei Elsevier Ltd. erschienen und unter
❤tt♣✿✴✴❞①✳❞♦✐✳♦r❣✴✶✵✳✶✵✶✻✴❥✳❥♦❣✳✷✵✶✸✳✶✷✳✵✵✷ verfügbar.
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NACHTRAG AKTUALISIERTER ERGEBNISSE
Nach der Annahme der Publikation „Regional geoid modelling in the area of subglacial Lake Vostok,
Antarctica“ zur Veröentlichung ergaben sich bezüglich des Terms N − ζ neue Erkenntnisse zur potenti-
altheoretisch exakten Modellierung des indirekten topographischen Eektes in Bezug auf das Potential.
Der indirekte Eekt einer unendlichen planparallelen Platte (Bouguerplatte) verschwindet, weshalb in
ebener Betrachtungsweise nur noch der indirekte Eekt der Geländekorrektion berechnet werden muss.
ImGegensatz dazu verschwindet der indirekte Eekt einer Kugelschale bzw. -kappe jedoch nicht, weshalb
im Falle einer sphärischen Referenzäche, wie sie im GRAVSOFT-Programm TC implementiert ist, der in-
direkte Eekt der (sphärischen) Geländekorrektion allein nicht ausreicht. Er muss entsprechend um den
indirekten Eekt einer Kugelkappe, derenDicke sich aus derGeländehöhe ergibt, ergänzt werden.Werden
die topographischen Eekte hingegen direkt als Gesamteekt desMassekörpers und nicht als Geländekor-
rektion berechnet, entfällt dieses Erfordernis. Der praktische Vorteil der Zerlegung des topographischen
Gesamteektes in einen regelmäßigen (Bouguerplatte, Kugelschale) und einen unregelmäßigen (Gelän-
dekorrektion) Anteil wird somit in Bezug auf die Geoid-Quasi-Separation hinfällig.
Eine tiefergehende Betrachtung der Problematik ndet sich in Publikation P III. Dies führt in denTabellen
4 und 5 zu geringfügigen Änderungen. Die aktualisierten Zahlenwerte sind im Folgenden in englischer
Sprache, entsprechend der Originalsprache der Veröentlichung, angegeben.
Innerhalb des Seegebietes ist der Eekt vernachlässigbar klein. In Bezug auf die Dierenz ζ∗HE − ζ ist er
im Extremfall auf wenige Millimeter begrenzt. Auch für den Term N − ζ beträgt er hier im quadratischen
Mittel weniger als 1 cm. Dies liegt einerseits darin begründet, dass schon diese Terme selbst im Gebiet
des aufschwimmenden Eisschildes – aufgrund der glatten Eisoberäche und, relevant für N − ζ, der sich
unterhalb des Geoides bendlichen Bathymetrie – geringere Variationen aufweisen. Andererseits wird in
Publikation P III demonstriert, dass in diesem Zusammenhang auch für den indirekten Eekt der sphäri-
schen Kappe vor allem der Verlauf der Subglazialtopographie maßgebend ist. Außerhalb des Sees liegt der
Felsuntergrund nur teilweise über Meeresniveau, und nur in diesen Gebieten kommt auch der indirekte
Eekt des Dichtekontrastes Fels–Eis entsprechend zum Tragen, sodass sich dort Zuschläge im Zentime-
terbereich (Maximum 16 cm) ergeben. Der indirekte Eekt auf N − ζ ist dort nun insgesamt etwa dreimal
so groß wie zuvor ermittelt und somit signikant gegenüber der formalen Ungenauigkeit des Quasigeoid-
modells. Auf die Bestimmung des hydrostatischen Gleichgewichts haben diese Abweichungen, angesichts
der Ungenauigkeit der Eisdicken im Meter- bzw. Dekameterbereich, keinerlei Auswirkungen. Alle dies-
bezüglich in der Publikation getroenen Schlussfolgerungen bleiben somit uneingeschränkt gültig.
Tab. 4: Statistics of the geoid-quasigeoid separation (cm) according to Eq. 2 and underlying simplications (up-
dated for to account for the indirect eect of a spherical cap)
Whole study area Lake area
Mean SD Min. Max. Mean SD Min. Max.
(1) N– ζ according to Eq. 2 –60.7 14.1 –88.0 –32.7 –72.6 7.1 –88.0 –50.7
(2) N– ζ rened approximation –57.2 16.7 –87.7 –23.4 –72.2 7.2 –87.7 –49.6
Eect of vertical Bouguer gravity gradient –0.1 0.1 –0.5 +0.2 –0.2 0.1 –0.5 +0.1
Indirect eect of topography (corrected) +4.7 4.5 +0.4 +21.1 +0.7 0.3 +0.4 +4.8
Correction to indirect eect of topography +2.9 3.2 –1.3 +16.2 +0.5 0.5 –0.2 +5.3
Total dierence (1)–(2) –3.5 4.1 –19.7 –0.1 –0.4 0.3 –4.7 –0.1
Error of simple Bouguer approx. w.r.t. (1) –0.3 1.7 –10.6 +9.9 +0.1 0.5 –3.4 +3.7
Error of simple Bouguer approx. w.r.t. (2) –3.9 5.2 –28.5 +1.7 –0.3 0.3 –8.1 +1.0
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Tab. 5: Comparison of the geoid heightN, the height anomaly ζ and the generalized pseudo height anomaly at
the apparent lake level ζ
∗
HE over the immediate lake area (updated). All values in (cm)
Mean SD Min. Max.
N– ζ –72.2 7.1 –87.7 –49.6
ζ
∗
HE − ζ –3.3 0.8 –5.0 –0.7
ζ
∗
HE − N +68.9 6.4 +49.0 +83.7
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P III DIE BESTIMMUNG DER GEOID-QUASIGEOID-SEPARATION UND
SCHLUSSFOLGERUNGEN FÜR IHRE IMPLEMENTIERUNG
ZUSAMMENFASSUNG DER PUBLIKATION
Angesichts der zwei gegensätzlichen Konzepte von Geoid und Höhenanomalie und der für eine Verein-
heitlichung von Höhensystemen notwendigen Konversion zwischen orthometrischen und Normalhöhen
kommt dem Term N − ζ eine wachsende Bedeutung zu. Die klassische Faustformel (z. B. Hofmann-
Wellenhof undMoritz, 2005,Gl. 8–116) für dieGeoid–Quasigeoid–Separation (GQS) stellt eineVerbindung
mit der Bougueranomalie her, wobei es sich jedoch tatsächlich nur um eine Näherung handelt. Flury und
Rummel (2009) sowie Sjöberg (2010) beschreiben verfeinerte Ansätze und interpretieren dieGQS dabei im
Sinne einer Regularisierung in einem topographiefreien Raum. In diesem Kontext lässt sich die Faustfor-
mel als Approximation durch Vernachlässigung des vertikalen Gradienten einerseits und des indirekten
Eekts der reduzierten Topographie andererseits darstellen.
Davon ausgehend wird in der Publikation ein weiterer modizierter Ansatz vorgestellt, welcher auf der
Schwerestörung als Beobachtungsgröße basiert. Auf diese Weise wird der sekundäre indirekte Eekt der
Topographie vermieden und somit eine vereinfachte mathematische Darstellung erhalten. Dabei wird
der Gesamteekt der GQS zerlegt in einen dominierenden Anteil der regularisierten Schwerestörung an
der Geländeoberäche (analog zur Faustformel mittels Bougueranomalie) und drei weitere Korrektionen:
erstens, einen analytischen Anteil aus dem vertikalen Gradienten der Normalschwere, zweitens, den Bei-
trag des vertikalen Gradienten der topographiefreien Schwerestörung im Sinne einer Taylor-Reihe, und,
drittens, den indirekten Eekt der Regularisierung (hier: Unterschied des durch die Topographie hervor-
gerufenen Potentials zwischen Geoid und Quasigeoid).
Diese allgemeine Darstellung ist zunächst nicht spezisch für einen bestimmten Regularisierungsansatz
(vollständige topographische Reduktion, Helmert-Kondensation, isostatische Anomalien) oder eine be-
stimmte Repräsentation der Topographie (planar, sphärisch). Vor dem Hintergrund moderner numeri-
scher Verfahren zur Vorwärtsmodellierung topographischer Eekte (z. B.Makhloof und Ilk, 2008; Grom-
bein u. a., 2013) erscheint jedoch eine sphärische Betrachtungsweise zweckmäßig. Aus Kapazitätsgründen
oder wegen regional begrenzter Untersuchungsgebiete wird in praktischen Berechnungen die numeri-
sche Integration entsprechender Volumenkörper meist auf einen endlichen Radius beschränkt sein. Ent-
sprechend wird der indirekte Eekt einer Kugelkappe, welcher sich bei einer Zerlegung des vollständigen
sphärischen topographischen Eektes gemäß der Geländekorrektion ergibt, gesondert diskutiert. Anhand
einer Modellrechnung wird numerisch gezeigt, dass bei einheitlicher Dichte der indirekte Eekt einer
Kugelkappe in einfacher Weise (Sinus des halben Kappenradius) mit dem indirekten Eekt der entspre-
chenden Kugelschale zusammenhängt. Zugleich wird aber auch der rechnerische Nachweis geführt, dass
der indirekte Eekt im Falle mehrerer Dichteschichten besonders stark mit dem Radius der Kappe wächst
und schnell gegen den Grenzwert für die volle Kugelschale konvergiert. Das vorgestellte Szenario stellt ein
realistisches Beispiel für die Subglazialtopographie in der Antarktis dar und verdeutlicht den möglichen
Fehlereinuss durch vereinfachte Annahmen (z. B. felsäquivalente Topographie) in polaren Gebieten. So
lässt sich, unter Annahme einer typischen mittleren Eisdicke von 3000m, der zu erwartende Bias aus
Abb. 2 mit ca. 0,15m abschätzen.
Schließlich werden imRahmen einer Simulation die Größenordnungen der einzelnen Terme erstmals ä-
chendeckend für ein großräumiges, repräsentatives Gebiet (Himalaya, Hochland von Tibet und angren-
zende ache Regionen) in Abhängigkeit vom Integrationsradius quantiziert, wobei sich die Studie auf
die vollständige topographische Reduktion (ohne Kondensationsschema) beschränkt. Die Modellrech-
nungen belegen, dass der indirekte Eekt imHochgebirgeWerte über 1m annehmen kann. Doch auch im
angrenzenden Flachland sorgt die Fernwirkung der Topographie für einen langwelligenEekt imDezime-
terbereich, weshalb der indirekte Eekt generell berücksichtigt werden sollte. Der Vergleich des Gesamt-
eektes der GQS in Abhängigkeit vom Integrationsradius der Topographie lässt auf eine wünschenswerte
Konvergenz schließen, wobei jedoch das Gelände selbst in einer Entfernung von 300 bis 500 km noch
einen Beitrag von bis zu 2 cm liefert.
56 Publikationen
ERKLÄRUNG ZUM EIGENANTEIL DES VERFASSERS
Die Publikation wurde durch den Verfasser als Erstautor eigenständig erarbeitet. Dies umfasst die theore-
tischen Vorarbeiten, die Planung und Durchführung der numerischen Untersuchungen, die Darstellung
der Ergebnisse sowie die Konzeption und das Abfassen der Veröentlichung. Die Ableitung der topogra-
phischen Eekte erfolgtemithilfe des Programms TC (Forsberg und Tscherning, 2008), welches durch den
Verfasser entsprechend modiziert wurde. Zur Visualisierung und Analyse dienten die Generic Mapping
Tools (Wessel und Smith, 1998, 2014). Die Koautoren Dr.-Ing. Mirko Scheinert und Prof. Dr.-Ing. Mar-
tin Horwath haben in Diskussionen und durch Anmerkungen zur schließlich eingereichten Fassung des
Manuskripts beigetragen.
ONLINE-VERÖFFENTLICHUNG
Die Publikation wurde am 23.04.2015 in englischer Sprache mit dem Titel „¿e evaluation of the
geoid–quasigeoid separation and consequences for its implementation“ in überarbeiteter Fassung beim
Journal Acta Geodaetica et Geophysica56 zur Veröentlichung eingereicht.
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